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Résumé
Le système de failles de Haiyuan qui borde le plateau du Tibet au Nord-Est est
un système majeur sénestre. Au cours du dernier siècle, deux grands séismes (M∼8) ont
rompu ce système de failles : le séisme de Haiyuan en 1920 et le séisme de Gulang en
1927. A l’aide d’interférométrie radar à synthèse d’ouverture, nous analysons les variations
spatiales et temporelles de la déformation intersismique au travers de la faille de Haiyuan,
dans une zone étendue (150×150 km2) qui couvre l’extrémité Ouest de la rupture de 1920
et la lacune sismique de “Tianzhu”.
Avec une approche dite en “Small Baseline”, nous traitons cinq séries temporelles
d’images SAR, acquises par le satellite Envisat le long de tracks descendantes et ascen-
dantes pendant la période allant de 2003 à 2009. Les cartes de vitesse moyenne de dé-
formation dans la ligne de visée du satellite ainsi obtenues sont cohérentes avec un mou-
vement sénestre au travers de la faille et montrent des variations latérales du gradient de
vitesse dans la zone de faille. Nous inversons ces cartes de vitesse moyenne en LOS pour
obtenir le taux de chargement à court terme en profondeur et la distribution du glissement
dans la partie sismogène le long du plan de faille. Le taux de chargement en profondeur
est d’environ 5 mm.an−1. Les sections de faille ayant rompu en 1920 et une grande partie
de la lacune sismique de “Tianzhu” sont bloquées en surface. Entre ces deux sections, un
segment de 35 km de long, qui montre une forte activité micro-sismique, glisse de manière
asismique avec un taux de glissement horizontal qui atteint presque 5 mm.an−1.
Cependant, le taux de glissement asismique le long de la partie sismogène varie le
long du plan de faille et atteint localement des taux supérieurs au chargement tectonique,
suggérant des variations temporelles du glissement asismique. La comparaison de profils
moyens de vitesse parallèle à la faille issus de données InSAR sur les périodes 1993-1998
(données ERS) et 2003-2009 suggèrent une migration vers la surface du glissement asis-
mique sur une période de 20 ans. Une analyse en séries temporelles des données Envisat, en
appliquant un lissage temporel, montrent une accélération du taux de glissement asismique
pendant l’année 2007. Cette accélération est précédée et a probablement été déclenchée par
un séisme de magnitude 4.7 au sein même du glissement asismique.
Enfin, nous étudions la relation entre l’évolution spatio-temporelle du glissement
asismique en surface et la rugosité de la trace de la faille à l’aide d’une analyse multi-
échelle. Nous montrons que les propriétés élastiques de la croûte cassante contrôlent la
rugosité de la faille, qui exerce à son tour un contrôle sur la distribution de glissement
asismique en surface. Le glissement asismique est fait de spasmes qui interagissent les uns
avec les autres en suivant une loi d’échelle similaire à la loi de Gutenberg-Richter pour les
séismes.
Abstract
The Haiyuan fault system is a major left-lateral fault system bounding the tibetan
plateau to the north-east. Two M∼8 earthquakes ruptured that fault system in the past
hundred years: the 1920, Haiyuan earthquake and the 1927, Gulang earthquake. Here, we
use Synthetic Aperture Radar interferometry to explore the spatial and temporal variations
of the interseismic deformation across the Haiyuan fault, over a broad (150×150 km2) area
covering the 1920 rupture zone and the millennial “Tianzhu” seismic gap.
Using a small baseline approach, we process five SAR images time series acquired
by the Envisat satellite along descending and ascending orbits, spanning the 2003-2009
period. The resulting mean Line-Of-Sight velocity maps are, in overall, consistent with
left-lateral motion across the fault and reveal lateral variations of the velocity gradient in
the near fault zone. We invert these mean LOS velocity maps for the short-term loading
rate on the fault plane at depth and for the shallow slip distribution along the seismogenic
part of the fault. The short-term loading rate is about 5 mm.yr−1. The shallow sections of
the fault, that ruptured in 1920 and the most part of the Tianzhu seismic gap are currently
locked. In between, a 35 km-long section, that experiences a strong micro-seismic activity,
is creeping at a mean horizontal rate of almost 5 mm.yr−1.
However, the shallow creep rate varies along the fault strike and locally reaches val-
ues higher than the deep loading rate. This suggests temporal fluctuations of the observed
aseismic slip. The comparison of InSAR-derived averaged profiles of the fault parallel
velocity, spanning the 1993-1998 (ERS data) and 2003-2009 periods, suggests an upward
migration of the creep over the 20 years-long observation period. A time series analysis
on the Envisat dataset using a temporal smoothing reveals a creep rate increase during the
year 2007. This rate increase follows and may have been triggered by a Ml4.7 earthquake
that occurred on the creeping patch.
We finally investigate the relationship between the spatio-temporal evolution of the
surface creep and the roughness of the surface fault trace with a multiscale analysis. We
show the control of the elastic properties of the brittle crust on the fault roughness, that in
turn exerts a direct control on the surface aseismic slip distribution. The aseismic slip is
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Le mouvement relatif des plaques tectoniques, continu dans le temps, est ma-
joritairement accommodé en surface le long de zones étroites où se concentre
la déformation. Une telle localisation des déformations s’exprime, au sein de la
croûte supérieure, cassante, le long de zones de failles majeures. Le cycle sismique
correspond à une séquence temporelle de déformation le long d’une faille et est
classiquement divisé en trois périodes de durées inégales. Durant la période inter-
sismique, l’énergie correspondant au mouvement relatif de deux blocs de part et
d’autre d’une faille bloquée s’accumule de manière élastique, réversible, à l’inter-
face entre ces deux blocs. Cette énergie est brutalement relâchée lors de la phase
cosismique durant laquelle les deux lèvres d’une faille glissent l’une sur l’autre,
relaxant ainsi une grande partie des contraintes tectoniques. Il s’agit d’un séisme.
Durant la phase post-sismique, la combinaison du glissement asismique le long du
plan de faille, de la relaxation viscoélastique de la partie inférieure, ductile, de la
croûte et du manteau dans lesquels a été transférée un partie des contraintes, des
eﬀets poro-élastiques, etc, permet de répartir les contraintes et de revenir à un état
bloqué, en surface.
Les déformations en période intersismique
La période intersismique est par définition la période séparant deux ruptures
majeures le long d’un plan de faille. Notre connaissance des séismes passe obliga-
toirement par une meilleure connaissance de cette période d’inactivité des failles
actives. Un examen précis des phénomènes jalonnant la période intersismique est
une étape fondamentale dans l’analyse et la compréhension du cycle sismique dans
son ensemble.
Les failles majeures s’étirant sur plusieurs milliers de kilomètres, tous les seg-
ments d’une même faille ne connaissent pas la même histoire sismique et il est
nécessaire de retracer l’histoire sismique de chaque segment pour comprendre le
déroulement du cycle sismique. Les études paléosismologiques permettent de re-
tracer l’histoire sismique d’une faille, à savoir les dernières ruptures majeures et le
temps de récurrence des grands séismes. Par ailleurs, la géodésie et l’étude de la
géomorphologie permettent de quantifier le taux d’accumulation des contraintes, à
plus ou moins long terme. Ces connaissances sont nécessaires pour l’estimation de
l’aléa sismique le long d’une faille.
Les mesures de déformation du sol, par GPS 1, interférométrie radar ou autres
techniques de géodésie, révèlent les champs de déformations intersismiques autour
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Figure 1 –Modèles de déformation intersismique - a.Modèle de déformation intersismique
pour une faille décrochante (Savage and Burford, 1973). Une dislocation semi-infinie (aire
rouge) est enfouie sous la croûte sismogène d’épaisseur DE, à l’aplomb de la faille blo-
quée en surface (aire grisée). Un tel modèle permet d’expliquer les vitesses de déformation
mesurées par GPS le long d’un profil traversant la faille de San Andreas (Schmalzle et al.,
2006) b. Modèle de déformation intersismique pour une zone de subduction (Modèle dit
de “Back-Slip” Savage, 1983). Une dislocation semi-infinie (aire rouge) est enfouie sous
la croûte sismogène d’épaisseur DE, le long du plan de subduction, bloqué en surface (aire
grisée). Un tel modèle permet d’expliquer les vitesses de déformation mesurées par GPS
sur la côte chilienne (Ruegg et al., 2009).
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des failles en chargement (Fig. 1). Le type de frontière entre deux blocs en mou-
vement – décrochante, inverse ou normale – définit la distribution spatiale de la
déformation. Par exemple, la déformation observée au travers de la faille décro-
chante de San Andreas dessine une forme en arc tangente, centrée sur la trace de
la faille en surface. Une zone de subduction produira un soulèvement de la surface
de la plaque supérieure près de la fosse. Ces champs de déformation sont classi-
quement modélisés par une dislocation semi-infinie, enfouie dans un demi espace
élastique homogène. En ce qui concerne les failles décrochantes, par exemple, le









où, S est la vitesse le long de la dislocation en profondeur, et DE la profondeur
du sommet de cette dislocation (Savage and Burford, 1973). Ce type de modèle,
très simple mais qui nécessite des mesures géodésiques présentant une bonne cou-
verture spatiale, permet de décrire la quantité de déformation accommodée au tra-
vers d’une faille. Connaissant la profondeur de blocage DE et la vitesse S pour
un plan de faille d’une surface donnée, il est ainsi possible de déterminer le défi-
cit de glissement le long d’un segment en fonction du temps de chargement (i.e.
combien ce segment bloqué devra-t-il glisser pour rattraper le glissement pro-
fond constant ?). Une telle connaissance, associée aux informations sismologiques,
paléo-sismologiques et géologiques, permet alors, outre l’établissement d’une ci-
nématique à grande échelle, de définir l’aléa sismique le long de ce segment au pre-
mier ordre. Autrement dit, à partir d’une bonne connaissance de l’histoire sismique
de la faille et de sa cinématique actuelle, il est possible de connaitre la magnitude
approximative du futur séisme majeur.
Cependant, ces modèles, simples et de premier ordre, ne prennent en compte
ni les variations spatiales ni les fluctuations temporelles observées dans les champs
de déplacement intersismiques. Les caractéristiques de ces champs de déformation
peuvent varier spatialement le long de la zone de faille et au travers de la faille.
Par exemple, les études portant sur le chargement intersismique le long des zones
de subduction montrent une variabilité spatiale du chargement, interprétée comme
étant une variabilité du couplage (e.g. Chlieh et al., 2008). Par ailleurs, le champ
de déformation au travers d’une faille décrochante peut diﬀérer de la forme en
arctangente traduisant ainsi une variabilité des propriétés mécaniques au travers de
la faille, avec des zones de failles moins rigides (e.g. Chen and Freymueller, 2002;
Jolivet et al., 2009), une asymétrie rhéologique (e.g. Le Pichon et al., 2005; Jolivet
et al., 2008) ou des eﬀets géométriques (e.g. Schmalzle et al., 2006). Une telle
complexité spatiale du chargement intersismique doit être prise en compte dans la
description du cycle sismique.
De même, l’amélioration constante du nombre et de la précision des mesures
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géodésiques des déformations du sol (GPS continu, notamment) ont mis en évi-
dence une complexité temporelle du comportement des failles en période inter-
sismique. Déjà identifié pour son rôle dans les déformations post-sismiques, ou
comme étant un phénomène mineur de surface, l’observation le long des zones de
subduction de glissement asismique, lent et récurrent, à des profondeurs sismo-
géniques, a notamment conduit à une remise en cause des modèles classiques de
cycle sismique (e.g. Dragert et al., 2001; Ozawa et al., 2002). Toute une nouvelle
zoologie des glissements et événements asismiques le long des plans de subduction
a été établie et leur importance au cours du cycle sismique a été démontrée (Peng
and Gomberg, 2010). D’autres observations des fluctuations temporelles du char-
gement intersismique ont été faites dans d’autres contextes tectoniques, sur tous les
types de failles – décrochantes (e.g. Steinbrugge et al., 1960), inverses (e.g. Yu and
Kuo, 2001) et normales (e.g. Doubre and Peltzer, 2007).
La prise en compte de telles variations spatiales et temporelles de “l’accumula-
tion” des déformations en période intersismique peut permettre d’améliorer les mo-
dèles décrivant le cycle sismique (Hetland and Hager, 2006). Par exemple, le long
des plans de subduction, l’introduction dans les modèles d’une variabilité spatiale,
avec la présence d’aspérités, couplées en période intersismique, et de barrières,
non couplées en période intersismique, montre que celles-ci jouent un rôle ma-
jeur dans l’initiation et l’ampleur des ruptures sismiques majeures (Kaneko et al.,
2010). Plus généralement, les variations des propriétés mécaniques (frictionnelles,
rhéologiques), géométriques et de l’état de contrainte local et régional, sont au-
tant d’influences sur le comportement sismogénique des failles. Leur observation,
modélisation et analyse sont nécessaires pour une compréhension globale du cycle
sismique.
Plusieurs grands systèmes de failles continentales décrochantes traversent des
zones densément peuplées et les séismes le long de ces failles sont à l’origine de
catastrophes majeures. La compréhension du fonctionnement de ces systèmes est
donc d’une importance cruciale pour de nombreux pays, notamment les Etats Unis
d’Amérique (système de failles de San Andreas), la Turquie (faille Nord Anato-
lienne), la Chine (failles du plateau tibétain), la Nouvelle-Zélande (grande faille
alpine)... Dans les années 60, du glissement asismique a été mis en évidence en
surface le long de la faille de San Andreas, Californie. Par la suite, l’installation
de réseaux pour des mesures en continu et le nombre de travaux croissant sur ce
réseau de failles, le plus étudié au monde, ont révélé la présence de glissement
asismique en période intersismique dans la zone sismogénique le long de multiples
segments de faille, suggérant qu’il ne s’agit pas d’un phénomène anodin mais d’un
mécanisme important, jouant un rôle déterminant dans le déroulement du cycle sis-
mique. Les failles décrochantes sont un excellent laboratoire pour observer, modé-
liser et comprendre le comportement en période intersismique de plusieurs sections














































































































































































































Figure 2 –Carte du Nord-Est du plateau tibétain - Carte topographique et tectonique cou-
vrant le Nord-Est du plateau tibétain (localisation sur encart en bas à droite). Les lignes
noires indiquent les principales failles actives. La ligne bleue indique la lacune sismique de
Tianzhu le long de la faille de Haiyuan. Les lignes rouges indiquent les traces des ruptures
de 1920 sur la faille de Haiyuan et 1927 sur des chevauchements situés au nord de la faille
de Haiyuan. La topographie provient du Modèle Numérique de Terrain SRTM. La petite
zone encadrée correspond à la zone couverte par la figure 3.
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vation et à la caractérisation de la déformation en période intersismique le long de
la faille de Haiyuan, en Chine, et particulièrement dans une zone où du glissement
asismique avait été suspecté auparavant.
La faille de Haiyuan
Le plateau tibétain, le plus étendu et le plus haut plateau du monde, est, avec
la chaine himalayenne et la chaine du Tian Shan, une des conséquences les plus
spectaculaires de la collision Inde-Asie, initiée il y a environ 50 Ma. La contro-
verse à propos du mécanisme de formation de ce plateau, d’une altitude moyenne
de ∼5000 m est toujours vive : d’un côté, les tenants d’un raccourcissement et d’un
épaississement crustal, associés à une extrusion de blocs vers l’est, accommodés
principalement le long des grandes failles chevauchantes et décrochantes qui tra-
versent le plateau (e.g. Meyer et al., 1998; Tapponnier et al., 2001) ; de l’autre les
partisans d’une déformation globalement distribuée, minimisant le rôle des failles
dans la construction d’un haut plateau soutenu par un fort flux de croûte inférieure
totalement découplée de la croûte supérieure (e.g. Royden et al., 1997). Les failles
traversant le plateau tibétain sont des structures majeures, marquées dans le pay-
sage, et à l’origine de nombreux séismes de forte magnitude. Le séisme majeur le
plus récent est le séisme duWenchuan, Mw 7.9, en 2008, qui a rompu un chevauche-
ment situé dans le système de failles des Long Men Shan, avec des conséquences
dramatiques pour les populations locales. Par ailleurs, un tremblement de terre de
plus faible magnitude, Mw 6.9, survenu à Yushu en 2010, a rompu un segment de
la faille de Xian Shui He, et, a tout de même engendré une catastrophe majeure
pour des populations non préparées à ce type d’événement. Ces deux événements,
ayant couté la vie à de nombreuses personnes, soulignent l’importance d’une bonne
estimation de l’aléa sismique sur le plateau du Tibet.
Dans ce manuscrit, nous nous intéressons à la déformation actuelle autour de
la faille de Haiyuan, qui avec les failles du Kunlun et de l’Altyn Tagh, découpe la
bordure Nord-Est du plateau. Cette faille décrochante sénestre parcourant plus de
1000 km marque la limite entre le plateau du Tibet et la plateforme de Gobi (Fig. 2;
Tapponnier and Molnar, 1977). Au cours du siècle dernier, deux séismes majeurs
(M∼8) ont rompu le long du système de faille de Haiyuan (Gaudemer et al., 1995) :
le séisme de Haiyuan, en 1920, a rompu un segment de 240 km de long avec un
mécanisme au foyer décrochant ; le séisme de Gulang, en 1927, a rompu une série
de chevauchements situés au nord de la faille de Haiyuan, avec un mécanisme au
foyer en faille inverse. La section de la faille de Haiyuan allant depuis la termi-
naison ouest de la rupture de 1920, à l’ouest du fleuve jaune, jusqu’à la jonction
avec la faille de Gulang, puis poursuivant dans les Qilian Shan est identifiée par
Gaudemer et al. (1995) comme étant une lacune sismique, la lacune de Tianzhu,
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Figure 3 –Histoire des séismes majeurs passés - Reconstitution de l’extension latérale des
séismes majeurs identifiés le long de la faille de Haiyuan. Le bassin de Jingtai, relai extensif
entre la trace de rupture de 1920 et la lacune sismique de Tianzhu, est le lieu d’arrêt ou de
nucléation de deux des trois derniers séismes majeurs. Crédits : Liu-Zeng et al. (2007)
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dont la dernière rupture remonte sans doute à 1092 AD (Fig. 3; Liu-Zeng et al.,
2007). La récurrence des tremblements de terre le long de cette lacune est estimée
à environ 1000 ans, suggérant ainsi que la quantité de déformation accumulée sur
cette lacune est forte. Par ailleurs, Cavalié et al. (2008) ont suggéré la présence de
glissement asismique au niveau de la jonction entre la rupture de 1920 et la lacune
de Tianzhu à partir d’une étude par interférométrie radar, sans pour autant décrire
son extension spatiale et son influence éventuelle sur l’aléa sismique le long de la
lacune.
Le système de faille de Haiyuan, peu étudié en comparaison avec le système de
failles de San Andreas ou la faille Nord Anatolienne, est donc un bon cas d’école
pour étudier les variations spatio-temporelles de la déformation intersismique et
leurs implications sur le cycle sismique. Mon étude porte sur l’observation et l’ana-
lyse de la déformation actuelle sur une zone couvrant la section orientale de la la-
cune de Tianzhu et la section occidentale de la rupture de 1920 en s’intéressant
particulièrement à sa complexité spatiale et temporelle. Quel est le taux de charge-
ment en profondeur pour la période actuelle ? Observe-t-on des variations latérales
du champ de déplacement dans la zone de faille entre la rupture de 1920 et la lacune
de Tianzhu ? Confirme-t-on la présence de glissement asismique à cette jonction et
si oui, qu’en est-il de son extension spatiale, de son comportement temporel et de
son contrôle ?
Des évolutions techniques et méthodologiques néces-
saires
L’interférométrie par Radar à synthèse d’ouverture (InSAR) est une technique
de géodésie spatiale, permettant de mesurer les déplacements du sol par satel-
lite, avec une large couverture spatiale (∼100×200 km2) et une précision sub-
centimétrique. Cette technique nécessite des acquisitions répétées d’images par un
Radar embarqué par satellite, ou avion, sur une même zone (Fig. 4). L’acquisition
de deux images SAR au cours de deux passages d’un satellite et leur traitement
permet de cartographier et de quantifier les déplacements du sol entre ces deux
acquisitions, s’ils existent. Dans le cas où de longues séries temporelles d’image
radar ont été acquises, on peut caractériser l’évolution spatio-temporelle des dé-
placements. Pour l’étude de la faille de Haiyuan, nous avons ainsi bénéficié du
cadre du projet Dragon 2, organisé en coopération entre l’ESA 3, et le NRSCC 4,
afin d’obtenir la meilleure couverture temporelle permise par le satellite Envisat
sur le Tibet sur la période 2003-2009.
2. projets ID 2509 et 5305, http://dragon2.esa.int/projects?sr=5305&dw=ep
3. European Space Agency
4. National Remote Sensing Center of China
Introduction 9
Figure 4 – Représentation graphique d’une acquisition SAR - Un satellite eﬀectue deux
passages au dessus d’une même zone et acquiert deux images SAR. A partir de ces deux
images, il est possible de calculer un interférogramme qui contient le signal de déformation
du sol.
Cependant, comme nous le décrirons dans ce manuscrit, la déformation n’est
pas le seul signal mesuré par la technique InSAR. Le satellite émet une onde radio
qui traverse l’atmosphère et se réfléchit sur le sol. Une partie de ce signal revient
vers le satellite et permet d’obtenir une image. Pendant la traversée de l’atmo-
sphère, le trajet de l’onde est influencé par l’état de l’atmosphère et les fluctuations
de la quantité de vapeur d’eau, de la température et de la pression vont introduire un
fort bruit dans nos mesures, bien supérieur au signal tectonique recherché. Avant
un traitement approprié, le signal mesuré est notamment un mélange du signal pro-
venant de la déformation du sol, minoritaire, et de celui provenant des variations
d’état de l’atmosphère, prépondérant.
Or, l’étude de la période intersismique d’une faille présentant un taux de glisse-
ment inférieur au millimètre par an, telle la faille de Haiyuan, nécessite une grande
précision et par conséquent un traitement poussé des diﬀérents bruits pouvant mas-
quer le signal de déformation. Une partie de mes travaux a donc consisté, à partir
des nombreuses données InSAR disponibles, en une amélioration des traitements
interférométriques, notamment des méthodes d’estimation et de correction des ef-
fets atmosphériques et des méthodes d’analyse en séries temporelles, afin d’extraire
le plus finement possible le signal de déformation. Cette thèse a été réalisée en pa-
rallèle de la mise en place d’une plateforme ouverte de traitement d’images InSAR
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apportant plusieurs améliorations assurant une meilleure cohérence spatiale, une
plus grande précision et une meilleure estimation des bruits atmosphériques. Cette
chaine, appelée NSBAS 5, a été développée 6 en collaboration avec l’Ecole Nor-
male Supérieure sous la supervision de Marie-Pierre Doin et Cécile Lasserre et a
été complétée par les travaux présentés dans ce manuscrit.
Plan du manuscrit
Cette thèse est divisée en deux parties, regroupant sept chapitres. La première
partie, constituée des trois premiers chapitres, est dédiée à l’interférométrie radar
par satellite. Dans le premier chapitre, je présenterai le principe de base de l’interfé-
rométrie en mettant l’accent sur les deux principaux défis méthodologiques actuels
que sont l’estimation et la correction des eﬀets atmosphériques aﬀectant les me-
sures InSAR et l’analyse en séries temporelles, permettant de décrire précisément
l’évolution spatio-temporelle de la déformation du sol. Dans le second chapitre, je
décrirai plus en détails les diﬀérentes étapes du traitement des données InSAR, en
particulier les méthodes spécifiques à la chaine NSBAS, appliquées ou dévelop-
pées au cours de cette thèse. Dans le troisième chapitre, je présenterai une méthode
originale d’estimation et de correction du bruit atmosphérique. Ce chapitre a été
publié dans Geophysical Research Letters en 2011.
La seconde partie (chapitres 4 à 7) concerne l’étude des déformations intersis-
miques associées à la faille de Haiyuan. Dans le quatrième chapitre, je présenterai
l’exploration des variations spatiales de l’accumulation de déformation intersis-
mique sur la faille de Haiyuan entre 2003 et 2009. Je décrirai particulièrement
l’extension spatiale d’une zone en glissement asismique mise en évidence. Ce cha-
pitre a été soumis à Journal of Geophysical Research. Dans le cinquième chapitre,
je présenterai une analyse des variations temporelles du taux de glissement asis-
mique qui révèle une accélération au cours de l’année 2007. Ce chapitre devrait
être soumis àGeophysical Journal International avant la soutenance de cette thèse.
Dans le sixième chapitre, je relierai la distribution spatio-temporelle en surface du
glissement asismique à la géométrie de la faille et plus généralement à sa rugosité
à toutes les échelles. Ce chapitre devrait être soumis à Nature Geoscience avant la
soutenance de cette thèse.
Dans le septième et dernier chapitre, je reprendrai et développerai les éléments
de discussion apportés dans les chapitres 4, 5 et 6 pour replacer cette étude des
déformations en période intersismique le long de la faille de Haiyuan dans le cadre
plus général de l’étude du cycle sismique, en me basant essentiellement sur des
5. New Small BASeline, ENS
6. ANR Extraction et Fusion d’Informations pour la mesure de Déplacements par Imagerie
Radar, http://www.efidir.fr/
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éléments de comparaison avec la faille de San Andreas, en Californie.

Chapitre 1
Interférométrie Radar, Principe et
Problématiques actuelles
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L’interférométrie par radar à synthèse d’ouverture (InSAR) est une technique
de géodésie satellitaire récente, permettant, de mesurer les déformations du sol ou
la topographie relative d’une région, notamment dans les zones diﬃciles d’accès.
Les mesures InSAR de déformation sont par la suite analysées et modélisées selon
leur origine, anthropique, hydrologique ou volcano-tectonique, par exemple.
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Un des plus brillants exemples d’application de l’InSAR à la mesure de la to-
pographie est la construction d’un Modèle Numérique de Terrain mondial (Shut-
tle Radar Topography Mission, NASA 7, Farr and Kobrick, 2000), par traitements
d’acquisitions SAR simultanées avec deux angles de visée diﬀérents. LeMNT ainsi
obtenu est une estimation de l’altitude en chaque point du globe, avec un précision
métrique et une résolution spatiale de 30 m sur le territoire des Etats-Unis d’Amé-
rique et 90 m sur le reste du globe. Cette mission a été classée parmi les plus
réussies au sein de la NASA.
Un des premiers exemples spectaculaires de mesures InSAR de déformations
d’origine tectonique est celui du séisme de Landers, Californie. Massonnet et al.
(1993) ont produit une carte des déplacements de la surface associées à la rupture
sismique, à partir de deux acquisitions du satellite ERS-1 acquises avant et après
le séisme. Ces travaux ont ainsi mis en lumière l’apport principal de l’InSAR par
rapport aux autres techniques géodésiques (e.g. Global Positioning System, Elec-
tronic Distance Meter) : son excellente résolution et sa grande couverture spatiale
permettant de quantifier la variabilité spatiale de nombreux phénomènes. Depuis,
les nombreuses mesures des déformations de surface associées aux séismes ont per-
mis une meilleure connaissance de la distribution des glissements co-sismiques le
long des plans de failles (e.g. Jònsson et al., 2002; Funning et al., 2007; Shen et al.,
2009). Avec l’augmentation du nombre de données et de la précision des mesures,
on peut dorénavant quantifier l’importance et la variabilité latérale des glissements
asismiques en période intersismique (e.g. Bürgmann et al., 1998;Çakir et al., 2005;
Doubre and Peltzer, 2007; Cavalié et al., 2008). La surveillance des phénomènes
de subsidence, anthropiques ou naturelles, est renforcée, par exemple en zones ur-
baines (e.g. Schmidt and Bürgmann, 2003; Lopez-Quiroz et al., 2009). L’analyse
de la variabilité spatiale et temporelle des déformations d’origine volcanique per-
met une description fine des mouvements de magma pendant un événement (e.g.
Fukushima et al., 2005;Wright et al., 2006; Grandin et al., 2010).
Une limitation de l’interférométrie radar est l’échantillonnage temporel, contraint
par le temps de retour sur zone du satellite. Etant d’en moyenne 1 mois pour les sa-
tellites les plus communément utilisés dans la communauté des géophysiciens (e.g.
ERS-1/2 et Envisat de l’ESA 8), cette technique ne permet pas un suivi temporel
fin d’un phénomène rapide. Les temps de retour ont et auront tendance à diminuer
avec l’envoi de nouvelles générations de satellites en orbite (par exemple, ∼6 jours
pour la constellation Sentinel-1 et 2, ESA).
L’outil InSAR est parfaitement adapté à la mesure de déformations localisées
et de grande amplitude, comme par exemple celles observées durant les phases
cosismiques ou post-sismiques précoces (i.e. métriques à centimétriques). Comme
7. National Space and Aeronautics Administrations
8. European Space Agency
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nous le verrons par la suite, la mesure de signaux tectoniques à des vitesses de
l’ordre du millimètre par an, liés par exemple aux déformations intersismiques, est
nettement plus délicate. Une grande partie des travaux réalisés durant cette thèse
ont portés sur l’amélioration de la détection et de la quantification des phénomènes
tectoniques lents à l’aide de l’interférométrie radar. Au cours de ce chapitre, nous
décrivons comment, dans l’état actuel des connaissances, on peut extraire le signal
de déformation le plus finement possible des données d’interférométrie.
Nous présentons ici, de manière succincte, ce qu’est un interférogramme et ce
que signifie le terme de phase interférométrique. Nous nous attarderons ensuite sur
l’estimation des composantes atmosphériques du signal, et les diﬀérentes méthodes
communément utilisées pour s’en aﬀranchir. Enfin, nous résumerons les familles
de méthodes permettant de reconstruire l’évolution des déplacements au cours du
temps à partir d’un jeu de données interférométriques.
1.1 La phase interférométrique
Les principales étapes de la formation d’un interférogramme sont : (1) l’acqui-
sition de deux images radar à synthèse d’ouverture (SAR) sur une même zone par
un satellite en orbite (Fig. 1.1 et 4), (2) la construction de deux images d’amplitude
et de phase du signal radar émis par le satellite et rétrodiﬀusé par le sol (i.e. chaque
pixel de ces images sont caractérisés par une amplitude et une phase), (3) le cal-
cul de l’interférogramme (i.e. la diﬀérence de phase entre les deux images SAR,
Fig. 1.2). Ces étapes sont décrites plus en détail dans le chapitre 2.
1.1.1 L’interférogramme
Un interférogramme est le produit de corrélation complexe de deux images
SAR. C’est une carte cohérente de la variation de la phase du signal émis par le
satellite rétrodiﬀusé par le sol entre deux passages du satellite au dessus de la zone
d’étude (Fig. 1.1 et 1.2). Pour un même pixel, la phase interférométrique corres-
pond à la diﬀérence de temps de trajet de l’onde électromagnétique émise par le
satellite entre deux acquisitions. Pour une seule acquisition, la diﬀérence de phase
entre deux pixels correspond à la diﬀérence de trajet de l’onde électromagnétique
entre les deux pixels. L’interférogramme est donc une mesure de la variation spa-
tiale et temporelle de la modification du libre parcours moyen de l’onde électroma-
gnétique en un pixel, relativement aux autres pixels.
L’onde émise par le satellite traverse l’atmosphère avant et après avoir été ré-
trodiﬀusée par le sol. Le trajet de l’onde est dépendant de la position du satellite à
chaque acquisition. La phase interférométrique dépend donc de la variation des pa-
ramètres d’acquisitions (géométrie des orbites du satellite), de l’altitude des pixels,












Figure 1.1 – acquisition de deux images SAR - Schéma de l’acquisition de deux images
Radar par un satellite par deux passages successifs. S1 et S2 représentent la localisation
du satellite lors des acquisitions 1 et 2. R1 et R2 représentent les distances de S1P et S2P,





Figure 1.2 – Interférométrie - Représentation de la phase de deux images SAR et de l’inter-
férogramme qui en découle par soustraction des phases des deux images. L’image SAR1
(resp. SAR2) est construite à partir de la première (resp. deuxième) acquisition du satellite.
Sur chaque image SAR, la phase est distribuée aléatoirement, tandis que l’interférogramme
montre une cohérence spatiale.
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de l’état de l’atmosphère et de la déformation du sol le long de la ligne de visée
du satellite. Après correction des eﬀets géométriques, la phase interférométrique
calculée à partir de deux acquisitions 1 et 2, Φ1,2, s’écrit :
Φ1,2 = Φ1,2Atmo + Φ
1,2





où, Φ1,2Atmo est la phase liée aux variations spatio-temporelles de l’indice de réfrac-
tion de l’atmosphère entre les acquisitions 1 et 2, Φ1,2De f orm est la phase liée à la
déformation du sol le long de la ligne de visée du satellite, Φ1,2Orb.Res. est le terme
lié aux eﬀets d’orbites résiduelles, et Φ1,2Noise contient, outre le bruit thermique, les
erreurs de MNT et les erreurs introduites lors du traitement des images SAR.
1.1.2 Cohérence
Le premier écueil de l’interférométrie radar concerne la cohérence spatiale de la
phase interférométrique. On définit la cohérence interférométrique locale γ comme
étant le coeﬃcient de corrélation sur une petite cellule (typiquement 3×3 pixels) de








où, u1 et u2 sont les deux images SAR complexes (amplitude et phase). Lorsque la
cohérence vaut 1 (resp., 0), la phase est constante (resp., aléatoire) sur cette fenêtre.
Dans le cas d’une faible valeur de cohérence, la mesure de la variation relative de
phase de pixel à pixel est alors impossible. La cohérence interférométrique est dite
perdue, et la mesure de déplacement est impossible : il est impossible de déterminer
le mouvement relatif d’un pixel par rapport à ses voisins.
La cohérence peut être décomposée en une cohérence liée au rapport signal sur
bruit des images radars et de leur traitement, γS NR, une cohérence temporelle, γTemp,
liée au changement des propriétés de rétrodiﬀusion des réflecteurs contenus dans
un pixel (géométrie, couverture végétale, neigeuse...) et une cohérence géométrique
liée à la diﬀérence entre les angles de vues entre les deux acquisitions, γS patial. Si le
temps écoulé, ou ligne de base temporelle, entre les deux acquisitions est trop long,
la probabilité que la réponse du sol change trop est forte car ses propriétés risquent
d’être modifiées. Alors la cohérence est faible. Si les angles de visées sont trop
diﬀérents, la rétrodiﬀusion par un même pixel sera très diﬀérente et la cohérence
sera faible, voire nulle (Fig. 1.3). Cette variation d’angle de visée est directement
reliée à la distance normale entre les deux positions d’acquisition du satellite (i.e.
ligne de base perpendiculaire, Fig. 1.1).
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1.1.3 Perturbations atmosphériques
Le second problème majeur des mesures de déformation par interférométrie
SAR est la contribution atmosphérique à la phase interférométrique. La figure 1.4
représente deux interférogrammes réalisés sur la zone de faille de Haiyuan. Le
premier est réalisé entre deux acquisitions séparées par un an et deux mois, le
deuxième, entre deux acquisitions séparées par trois ans et deux mois. On observe
un signal de déformation dû à la faille de Haiyuan sur la figure 1.4b, attendu à
∼0.5 rad.an−1 le long de la ligne de visée (Cavalié et al., 2008). Cependant, ce si-
gnal est complètement masqué sur la figure 1.4a par des franges causées par les
variations des propriétés atmosphériques. L’état de l’atmosphère modifie le trajet
des ondes électromagnétiques et les fluctuations spatio-temporelles de cet état af-
fectent la phase interférométrique.
La mesure de grands déplacements, notamment cosismiques, pluri-centimétriques
à pluri-métriques, est aﬀectée de la même manière. Cependant, la contribution at-
mosphérique sera minime par rapport à celle de la déformation du sol. La déforma-
tion cosismique associée à un événement de forte magnitude (i.e. supérieure à 6)
à faible profondeur (i.e. entre 20 km et la surface) peut engendrer une variation de
plusieurs dizaines de cycles de phase le long de la ligne de visée (e.g. Massonnet
et al., 1993). En comparaison, la déformation intersismique attendue au travers de
la faille de Haiyuan n’atteint pas un cycle de phase par an et la contribution at-
mosphérique peut dépasser plusieurs cycles de phase, notamment dans des régions
accidentées (Jolivet et al., 2011a). Par conséquent, la où, pour des mesures de dé-
placements co-sismiques, le délai atmosphérique aura une contribution mineure, il
masquera complètement la déformation intersismique.
Figure 1.3 (facing page) – Influence des lignes de bases temporelle et perpendiculaire sur la
cohérence - a. Modèle numérique de terrain des Kunlun shan, Tibet, projeté en géométrie
radar pour la track Envisat 133, à partir du MNT SRTM. b. Interférogramme (haut), et carte
de cohérence associée (bas), présentant une faible ligne de base temporelle et une faible
ligne de base verticale. La cohérence globale est assez homogène. c. Interférogramme, et
carte de cohérence associée, présentant une grande ligne de base temporelle et une faible
ligne de base verticale. La décorrélation est forte dans les montagnes situées au sud. d.
Interférogramme, et carte de cohérence associée, présentant une ligne de base temporelle
moyenne et un grande ligne base verticale. La décorrélation est forte partout.
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1.2 La contribution atmosphérique
1.2.1 Origine du délai atmosphérique
L’indice de réfraction de l’atmosphère introduit un délai dans le trajet atmo-
sphérique de l’onde électromagnétique émise par le satellite. La phase interféro-
métrique est aﬀectée par les variations spatiales et temporelles de cet indice, N,








T 2 + k4Wcl + k5
ne
f 2 , (1.3)
où, Pd est la pression d’air sec, T la température, e la pression de vapeur satu-
rante, Wcl le contenu en eau des nuages, ne la densité électronique et f la fré-
quence de l’onde porteuse. Les constantes de k1 à k5 sont données telles que k1 =
0.776 K.Pa−1, k2 = 0.716 K.Pa−1, k3 = 3.75× 103 K2.Pa−1, k4 = 1.45× 103 m3.kg−1
et k5 = −4.03 × 107 s−2.m3 (Smith and Weintraub, 1953). Le premier terme fait ré-
férence à l’influence de l’air sec sur la réfraction. Le délai correspondant est appelé
le "délai hydrostatique". Les deuxième et troisième termes font référence à l’in-
fluence de la vapeur d’eau contenue dans l’air. Le délai correspondant est le "délai
humide". Le quatrième terme fait référence à l’influence de l’eau liquide contenue
dans les nuages traversés par le signal radar. Le cinquième et dernier terme fait
référence à l’eﬀet dispersif de la ionosphère sur les ondes électromagnétiques.
L’influence de l’eau liquide contenue dans les nuages sur le trajet atmosphé-
rique n’excède que rarement 1 mm/km le long de la ligne de visée (Bean and Dut-
ton, 1968;Hall et al., 1996). De plus, les nuages apparaissent généralement lorsque
l’air est saturé en vapeur d’eau. Par conséquent, le délai "humide" masque le délai
dû aux nuages (Hanssen, 2001). Nous négligeons donc le délai dû à l’eau liquide
sur la phase interférométrique.
Le délai ionosphérique est de même négligeable pour les interférogrammes en
bande C (fréquence de 5.3 GHz ⇐⇒ 5.6 cm de longueur d’onde, e.g. Envisat,
ERS-1 et 2). Saito et al. (1998) décrivent une perturbation ionosphérique passa-
gère typique (“Travelling Ionospheric Disturbance”, TID), d’une longueur d’onde
de 300 à 400 km, qui se traduirait par un délai de 1.2 cm en ligne de visée sur un
interférogramme. La longueur d’onde spatiale de ces phénomènes nous permet de
les négliger. Par contre, cette perturbation peut avoir des eﬀets non négligeables sur
les interférogrammes en bande L (fréquence de 1,27 GHz ⇐⇒ 21 cm de longueur
d’onde; Raucoules and de Michele, 2010). Cependant, aucun interférogramme en
bande L n’a été traité durant les travaux présentés dans cette thèse, nous n’aborde-
rons donc pas ce sujet.
Le délai zénithal absolu L est l’intégrale de la réfractivité de l’air entre la sur-











Figure 1.4 –Perturbations Atmosphériques - a. Interférogramme entre les acquisitions EN-
VISAT du 25-08-2007 et 12-01-2008 (B⊥ = 232 m) sur la track 061 entre les latitudes 36˚
N et 38˚ N et les longitudes 104˚ E et 106˚ E en géométrie radar. b. Interférogramme entre
les acquisitions ENVISAT du 18-12-2004 et 12-01-2008 (B⊥ = 40 m) sur la même zone.
c. Modèle numérique de terrain en géométrie radar. Les flèches noires indiquent les zones
où les perturbations atmosphériques sont corrélées à la topographie. Les flèches blanches
indiquent les motifs caractéristiques de turbulences atmosphériques.














où, P est la pression atmosphérique à une altitude z. En introduisant l’équation
d’état des gaz parfaits pour l’air humide, pour une acquisition SAR et en tenant
compte de l’incidence θ du signal radar (Fig. 1.5), le délai relatif δLsLOS (z) pour une
acquisition SAR par rapport à une altitude de référence zre f , fonction de l’altitude
z d’un pixel s’écrit (Doin et al., 2009) :

















où, Rd = 287.05 J.kg−1.K−1 est la constante spécifique de l’air sec, Rv = 461.495
J.kg−1.K−1 est la constante spécifique de la vapeur d’eau et gm est une moyenne
pondérée de l’accélération de pesanteur g. Le délai interférométrique ΔLsLOS (z) est
causé par la double diﬀérence, spatiale et temporelle, d’indice de réfraction de l’air





















Première acquisition Deuxième acquisition
Figure 1.5 – Indice de réfraction et acquisition SAR - Schéma présentant l’influence des
variations de l’indice de réfraction de l’air N sur les délais zénithaux et le long de la ligne
de visée, pour deux acquisitions SAR. Voir figure 1.1 pour la nomenclature.
entre deux acquisitions 1 et 2 (Fig. 1.5 et 1.6), et s’écrit :
ΔLsLOS (z) = δLs2LOS (z) − δLs1LOS (z). (1.6)
Diﬀérentes études indiquent que le délai troposphérique peut masquer la défor-
mation et induire des biais dans l’estimation des taux de déformation (e.g. Cavalié
et al., 2008; Elliott et al., 2008). En eﬀet, les fluctuations atmosphériques entre
deux acquisitions peuvent introduire un délai de plusieurs centimètres entre deux
pixels situés à des altitudes diﬀérentes (Fig. 1.6). Il est donc nécessaire de quanti-
fier, voir de corriger, l’influence de ce bruit sur nos mesures.
1.2.2 Influence du bruit atmosphérique sur la mesure de défor-
mation
Les premières estimations de délais troposphériques en interférométrie radar
datent de l’expérience SIR-C, menée à bord de la navette spatiale en septembre
1994 (NASA, Goldstein, 1995). Durant trois jours, plusieurs acquisitions SAR ont
été réalisées sur un site test situé dans le désert du Mojave, Californie. Pendant
la durée de l’expérience, la déformation du sol est négligeable et la RMS de la
longueur de trajet est estimée à 0.24 cm, le long de la ligne de visée. Cette dis-



































Figure 1.6 – Le Délai Atmosphérique - Délai troposphérique simulé à partir de profils de
pression, température et pression de vapeur saturante issus de la ré-analyse globale de don-
nées météorologique ERA-Interim entre les deux acquisitions SAR du satellite Envisat aux
dates du 29-12-2008 et 22-02-2010, à 6h du matin. La ligne continue représente le délai
total, somme des délais hydrostatique et humide (courbes tiretées). La référence est située
ici à 15 km, altitude au-delà de laquelle le délai devient négligeable. Dans ce cas de figure,
le délai entre deux pixels situés à 0 et 2500 m d’altitude est de ∼4 cm.
persion des mesures conduit à une incertitude de ∼7 m sur l’estimation du modèle
numérique de terrain.
1.2.2.1 Distribution spatiale du bruit atmosphérique
La distribution spatiale des phénomènes atmosphériques conduit à une distri-
bution spatiale des délais associés qu’il est possible de décrire (e.g.Williams et al.,
1998; Emardson et al., 2003; Lohman and Simons, 2005; Sudhaus and Jònsson,
2009). Dans le cas d’un bruit isotrope et stationnaire du second ordre (i.e. indépen-
dant de la localisation spatiale), Chilès and Delfiner (1999) décrivent la covariance
de la phase interférométrique Cov(x) comme une fonction de la distance x entre





où N est le nombre de pixels m et n séparés par une distance x, et Φm et Φn leur
phase respectives. Cette fonction de covariance est reliée au semivariogramme γ(x),





par la relation :
Cov(x) = γs − γ(x), (1.9)















































L = 14 km
L = 9 km
Figure 1.7 –Mesures de Covariances - Interférogramme déroulé, en géométrie radar, réalisé
à partir des acquisitions SAR Envisat aux dates 14-10-2006 et 12-05-2007 de la track des-
cendante 61 sur la faille de Haiyuan (B⊥ = 175 m). Les deux rectangles tiretés indiquent
deux zones sur lesquelles ont été calculé un covariogramme (rouge sombre) et un semi-
variogramme (bleu). L’autocovariance est indiquée par une ligne pointillée horizontale.
L’intersection avec la tendance à l’origine est la longueur de corrélation L.
1.2. La contribution atmosphérique 25
où, γs est la valeur plateau atteinte par le semivariogramme à grandes distances qui
correspond à l’autocovariance (ie. Cov(0)) (Fig. 1.7). La fonction de structure est
définie comme le double du semivariogramme.
Ces fonctions de la distance entre pixels permettent de décrire l’amplitude du
bruit atmosphérique en fonction de la taille caractéristique des phénomènes atmo-
sphériques. La longueur de corrélation L permet d’estimer la distance au delà de
laquelle deux pixels ne sont plus liés par le délai troposphérique. L’autocovariance
(i.e. variance) permet de décrire l’amplitude du bruit à grande longueur d’onde,
sans tenir compte des turbulences locales. C’est le niveau de bruit moyen d’un
interférogramme. Notons que la distribution du bruit atmosphérique peut varier
latéralement sur un même interférogramme (Fig. 1.7). Plusieurs modèles de cova-
riance ont été développé afin de rendre compte de l’influence de ce bruit lors de
l’interprétation ou de l’inversion des données InSAR, notamment des modèles en
loi puissance (e.g. Williams et al., 1998; Lohman and Simons, 2005; Sudhaus and
Jònsson, 2009). De telles descriptions permettent de détecter les interférogrammes
fortement aﬀectés par des perturbations atmosphériques et éventuellement de dé-
terminer une pondération ou la prise en compte des covariances spatiales lors du
traitement des interférogrammes.
1.2.2.2 Variations temporelles du bruit atmosphérique et “stacking”
Les fonctions de distribution peuvent être calculées en fonction du temps. Pour





où, N est le nombre d’acquisitions et Φt1 et Φt2 la phase aux acquisitions t1 et t2.
Il est cependant impossible d’estimer finement Cov(t) et γ(t), à cause du faible
taux d’échantillonnage temporel. Emardson et al. (2003) simulent la fonction de
structure temporelle pour trois distances caractéristiques (20 km, 33 km et 240 km)
à l’aide des délais zénithaux dérivés du réseau GPS permanent SCIGN (Southern
California Integrated GPS Network). De cette manière, on obtient une estimation
du temps de mesure nécessaire entre la première et la dernière acquisition du jeu
de données afin de ne plus être dépendant du bruit atmosphérique (Fig. 1.8).
Cette modélisation suggère que pour des petites distances, le bruit atmosphé-
rique est décorrélé pour des lignes de base temporelles supérieures à une journée.
Les acquisitions radar n’étant pas journalières, le bruit atmosphérique pourrait alors
être considéré comme aléatoire dans le temps et pourrait donc être diminué en com-
binant de nombreuses acquisitions.
En eﬀet, la sommation d’interférogrammes, ou “stacking”, permet de détermi-
ner le taux de variation de phase Vm,n moyen en chaque pixel m, n sur la période
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Figure 1.8 – Covariance Temporelle - Fonction de structure temporelle simulée à partir de
deux stations GPS séparées de 224 km (courbe fine en haut), de 33 km (courbe épaisse) et
de 20 km (courbe fine en bas). Crédits : Emardson et al.,2003.








où, N est le nombre d’interférogrammes sommés,Φim,n est la phase du pixelm, n de
l’interférogramme i et T i, sa ligne de base temporelle. Vu que les délais atmosphé-
riques sont aléatoirement répartis dans le temps, ceux ci s’annulent par sommation
et cette vitesse Vm,n est la vitesse de déformation du sol. Notons que cette équation
donne la solution en moindre carrés du problème de la détermination du taux de
variation de phase moyen. De là, Emardson et al. (2003) montrent que la vitesse







où T est la moyenne des T i, etσ la moyenne des variances des N interférogrammes.
Pour une variance de 1 cm en ligne de visée (i.e. 2.24 rad pour Envisat), et une
ligne de base temporelle moyenne de 35 semaines et 18 interférogrammes, Vmin =
3.5 mm.an−1 (i.e. 0.8 rad.an−1 pour Envisat). Plus le nombre d’interférogrammes
combinés est grand, plus la probabilité que les délais s’annulent est grande.
1.2.2.3 Pourquoi faut-il corriger l’atmosphère ?
Cependant, cette sommation ne prend pas en compte la saisonnalité des varia-
tions du délai atmosphérique. Doin et al. (2009) décomposent le délai atmosphé-
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Figure 1.9 – Evolution temporelle du délai troposphérique - Délai zénithal hydrostatique
(a), "humide" (b), et total (c) simulé à partir du modèle de ré-estimation ERA-40, entre
1400 m et 3000 m sur la faille de Haiyuan (ligne noire). La ligne grise est une somme de
fonctions sinus et cosinus marquant la saisonnalité des délais. Les carrés verts indiquent
les dates d’acquisition pour la track envisat 61, les étoiles rouges indiquent les dates d’ac-
quisitions pour la track envisat 333. Nous notons que les acquisitions ne sont pas régulières
dans le temps. Dans ce cas, sans correction de la composante troposphérique saisonnière,
toute analyse temporelle de la déformation sera biaisée. Crédits : Doin et al., 2009.
rique en deux contributions : un délai dû à la stratification troposphérique et un
délai turbulent. La figure 1.9 représente l’évolution du délai troposphérique hy-
drostatique, "humide" et total, en fonction du temps, simulé à partir du modèle
de ré-estimation globale ERA-40 pour les tracks Envisat descendantes 333 et 61
sur la faille de Haiyuan. Des variations saisonnières apparaissent et suggèrent que,
après “stacking”, à cause d’une échantillonnage irrégulier, un délai résiduel sera
présent dans le taux de variation de phase et l’estimation des taux de déforma-
tion sera ainsi biaisée. Doin et al. (2009) insistent donc sur la nécessité de corriger
les interférogrammes des eﬀets de la variabilité de la stratification troposphérique
avant tout calcul de taux de déformation. Par contre, la contribution de l’atmosphère
"turbulente" peut être considérée comme aléatoire dans le temps et peut donc être
corrigée à l’aide d’acquisitions multiples et d’un filtrage temporel approprié (voir
section 1.3).
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1.2.3 Quelques méthodes de corrections
Diﬀérentes approches permettent de s’aﬀranchir du délai troposphérique, parmi
lesquelles on distingue des méthodes :
– empiriques : estimer le délai troposphérique directement à partir de la phase
interférométrique.
– prédictives : prédire le délai troposphérique en se basant sur l’apport d’infor-
mations indépendantes, afin de corriger l’interférogramme.
Ces méthodes peuvent être caractérisées selon la longueur d’onde des phénomènes
atmosphériques prédits ou estimés. Nous présentons ici une courte revue -non
exhaustive- de diﬀérentes techniques de corrections de eﬀets troposphériques.
1.2.3.1 Estimation du délai
L’estimation du délai atmosphérique repose sur la décorrélation des diﬀérentes
contributions à la phase interférométrique (Eq. 1.1). Directement à partir de l’in-
terférogramme, l’opérateur va estimer la contribution atmosphérique afin de la re-
trancher aux autres (orbites résiduelles, déformations...). Pour cela, un modèle pour
chaque contribution est proposé. Remy et al. (2003) mettent en évidence la relation
entre la phase interférométrique et la topographie locale. Sur des interférogrammes
ne contenant pas de déformation, ils estiment le taux de frange correspondant aux
contributions couplées de l’atmosphère et des résidus orbitaux sur l’Etna. Dans
ce cas, une relation linéaire entre la phase et la topographie est observée, reflé-
tant les variations temporelles de la stratification troposphérique. Une relation plus
complexe entre phase et topographie n’est pas à exclure, au vu du délai simulé
présenté en figure 1.6. Les diﬀérentes méthodes d’estimation empirique des délais
troposphériques reposent sur la détermination de la dépendance de la phase avec
l’altitude.
Cavalié et al. (2008) estiment de manière simultanée les diﬀérentes compo-
santes pour chacun de leurs interférogrammes couvrant la zone de faille de Haiyuan :
(1) la relation entre phase et topographie est linéaire, (2) les résidus orbitaux sont
approximés par une fonction quadratique du range et de l’azimuth, (3) la déforma-
tion est approximée par un modèle de chargement élastique au travers d’une faille
décrochante (Savage and Burford, 1973). A partir de l’équation 1.1, il est ainsi
possible d’écrire :
Φ1,2(x, y) = kz + ax + by + cxy + d + sΦDe f .Un., (1.13)
où, z est l’altitude d’un pixel de coordonnées (x, y) sur l’interférogramme, ΦDe f .Un.
la variation de phase due à une vitesse de chargement de 1 mm.an−1 sur la faille, et
k, a, b, c, d et s sont les coeﬃcients à estimer. Ces six paramètres sont déterminés
par une inversion en moindres carrés en masquant la zone de faille. Le fait d’utiliser











Figure 1.10 –Corrections Atmosphériques - Exemple d’estimation empirique de la contribu-
tion troposphérique stratifiée sur un interférogramme couvrant la zone de faille de Haiyuan,
Chine, entre les acquisitions du 18-12-2004 et du 12-01-2008 (B⊥ = 40 m). En haut, sont
représentés l’interférogramme brut, déroulé (à gauche) et l’interférogramme corrigé des
contributions orbitales et atmosphériques (à droite). En bas, sont représentées les diﬀé-
rentes contributions, déformation, orbites résiduelles et atmosphère estimées par inversion
conjointe (Cavalié et al., 2008). Dans cet exemple, la contribution des orbites résiduelles
masque les autres contributions. On notera la présence de motifs caractéristiques de rou-
leaux convectifs atmosphériques en bas à gauche de l’interférogramme.
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un modèle de déformation permet d’aider à décorréler les diﬀérentes contributions.
L’interférogramme est ensuite corrigé des contributions orbitales et atmosphériques
calculées. Un exemple est présenté en figure 1.10. Cette méthode est utilisée au
chapitre 4.
Elliott et al. (2008) ajustent la relation entre phase et topographie qu’ils ob-
tiennent en fonction du réseau interferométrique. En eﬀet, pour trois interféro-
grammes A, B et C réalisés à partir de trois acquisitions, la somme des corrections
atmosphériques doit être cohérente. Il faut tester la relation A + B − C = 0. De
cette manière, il est possible de ré-estimer les corrections atmosphériques déduites
indépendamment pour chaque interférogramme au travers d’une analyse en séries
temporelles (voir section1.3). Cette méthode assure une cohérence de l’ensemble
des corrections atmosphériques sur le jeu de données.
Enfin, il est possible d’analyser les diﬀérentes longueurs d’ondes spatiales de
chaque interférogramme. Cette approche originale, proposée par Lin et al. (2010),
consiste à décomposer l’interférogramme et le modèle numérique de terrain en plu-
sieurs bandes de fréquences spatiales, à l’aide d’une série de filtres passe-bandes
Gaussiens. L’eﬀet des erreurs d’orbites résiduelles sera majoritaire à grande lon-
gueur d’onde (i.e. > 100 km), tandis qu’à de plus courtes longueurs d’onde, la re-
lation entre phase et topographie sera l’eﬀet dominant. Le coeﬃcient k liant phase
et topographie est ainsi estimé dans chaque gamme de fréquence, puis moyennée
et la fermeture du réseau interférométrique est testée.
L’estimation empirique du délai, directement à partir de la répartition spatiale
de la phase interférométrique, permet de corriger les interférogrammes de la contri-
bution atmosphérique. Les méthodes présentées ici sont robustes, rapides et systé-
matiques. Cependant, il est possible de lister deux principaux défauts à cette ap-
proche : (1) Il n’est pas toujours possible de décorreler les diﬀérentes contributions.
La déformation attendue et la topographie sont parfois fortement corrélées, et pré-
sentent des longueurs d’ondes similaires (e.g. failles de l’Altyn Tagh, chaine Hi-
malayenne). Par conséquent, une partie de la déformation peut être confondue avec
des eﬀets atmosphériques, biaisant ainsi la mesure (Beauducel et al., 2000). (2) La
relation entre phase et topographie estimée avec ces méthodes ne tient pas compte
des variations latérales de la stratification.Cavalié et al. (2008) décrivent une strati-
fication homogène sur toute la scène, le reste n’étant que des déviations par rapport
à cette moyenne, qui seront ensuite éliminées par l’utilisation de multiples acquisi-
tions (stack ou séries temporelles). Cependant, ces variations sont présentes et non
négligeables et nécessitent donc une correction appropriée (Jolivet et al., 2011a,
chapitre 3;).
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1.2.3.2 Prédictions du délai
La prédiction du délai troposphérique consiste en général à l’acquisition de
données atmosphériques et au calcul d’une correction à partir de ces données.
Delacourt et al. (1998) utilisent les données acquises à une station météoro-
logique située sur les flancs de l’Etna, Sicile, à 1750 m d’altitude et les données
de radiosondages acquises à 200 km à l’ouest de l’Etna. Le délai est calculé à la
station en utilisant les données de surface. La dépendance en altitude du délai est
ensuite construite en supposant une relation linéaire entre température est altitude
et une relation exponentielle entre pression et altitude (Triplet and Roche, 1983).
Une telle correction conduit à une mesure du taux de déflation de l’Etna plus faible
que celle proposée sans corrections par Massonnet et al. (1995) (13±3 mm.mo−1
contre 20 mm.mo−1). Cette méthode de correction est une des premières à utiliser
des mesures météorologiques in situ. Cependant, les variations latérales de stratifi-
cation ne peuvent être prises en compte, même si l’utilisation de l’altitude locale de
chaque pixel permet de corriger d’eﬀets très localisés, liés à la topographie. Cepen-
dant, Jolivet et al. (2011a) montrent que l’équation complète du délai ainsi qu’une
description fine des profils de température, pression et d’humidité doivent être pris
en compte afin de bien décrire la dépendance en altitude du délai (Eq. 1.5). Peu
d’études utilisent l’équation introduite par Puysségur et al. (2007) et Doin et al.
(2009), à cause de la diﬃculté d’obtenir des profils fiables de température, de pres-
sion et d’humidité relative.
Une manière d’introduire les variations latérales de stratification est de collec-
ter des données en diﬀérents endroits de la scène. Webley et al. (2002) estiment
le délai interférométrique à partir d’un réseau de stations GPS dense sur le mont
Etna. Le GPS est une technique de géodésie satellitaire basée sur la localisation re-
lative de stations réceptrices au sein d’un réseau et d’une constellation de satellites
en orbites. Les satellites GPS émettent en permanence un onde électromagnétique
(bande C), vers le sol, enregistrée par les stations. La mesure du déphasage du si-
gnal entre les stations permet de mesurer la diﬀérence de trajet en fonction, entre
autres, de la localisation des stations, des orbites des satellites et de l’état de l’atmo-
sphère. Grace à la répétition des mesures au cours du temps, il est possible de re-
trouver l’état de l’atmosphère à la verticale de chaque station.Webley et al. (2002)
calculent les délais zénithaux sec et humide en chacune des 14 stations réparties
sur l’Etna, entre 50 m et 3000 m d’altitude. Ce délai, projeté dans la direction de
la ligne-de-visée du satellite SAR, est interpolé à l’échantillonnage de l’interféro-
gramme et est utilisé pour des corrections. La principale limitation est le nombre
de stations GPS à installer pour obtenir une correction fiable. Un grand nombre de
stations GPS, réparties de manière équidistante sur la scène, permet d’approcher
correctement le délai atmosphérique, tandis qu’un faible nombre de stations mal
réparties n’apportera pas la variabilité latérale nécessaire.
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L’utilisation d’imagerie multispectrale permet de construire des cartes de délai
avec une résolution proche de celle des interférogrammes. Le Medium Resolution
Imaging Spectrometer (MERIS) est un imageur multispectral permettant de mesu-
rer les radiations solaires réfléchies pas la Terre, dans le visible, jusqu’au proche
infrarouge. Cet appareil est porté par le satellite Envisat, tout comme l’Advanced
Synthetic Aperture Radar (ASAR), dont nous utilisons les images. Les acquisitions
MERIS et ASAR sont simultanées et couvrent la même zone. Li et al. (2006a)
construisent ainsi, avec succès, des cartes de délai interférométrique à partir des
données de quantité de vapeur d’eau saturante fournies par MERIS pour chaque
acquisition radar. Cependant, MERIS est sensible aux longueurs d’ondes situées
dans la partie visible du spectre. Il ne peut donc être opéré de nuit, et ne traverse
pas la couverture nuageuse, contrairement au radar. Les acquisitions nocturnes ne
peuvent donc pas être corrigées par cette méthode. De plus, une interpolation spa-
tiale et des correction sont parfois nécessaires afin de prédire le délai dans les zones
nuageuses (Puysségur et al., 2007).
Les principales limitations de ces méthodes reposent sur le manque de données
annexes pour prédire le délai atmosphérique - les données météorologiques ne sont
pas toujours disponibles, les stations GPS doivent être installées, les acquisitions
MERIS ne sont pas systématiques...
Un autre approche consiste à prédire l’état de l’atmosphère à l’aide de mo-
dèles météorologiques. En fonction de la précision des données introduites dans
le modèle, diﬀérentes longueur d’onde des perturbations atmosphériques pourront
ainsi être reproduites. Puysségur et al. (2007) utilisent les données MERIS pour
contraindre un modèle météorologiqueméso-échelle. De la mêmemanière, Li et al.
(2006) utilisent des données GPS denses pour contraindre un modèle de turbulence
atmosphérique. Les motifs caractéristiques de la stratification atmosphériques sont
en général bien reproduits par ces modèles, mais la localisation des phénomènes
turbulent pose encore problème pour une correction plus fine.
1.2.3.3 Bilan
Les méthodes dites prédictives reposent toutes sur l’utilisation d’informations
annexes. Malheureusement, les acquisitions de données météorologiques ne sont
pas systématiques, voire inexistantes dans certaines parties du globe, et les mo-
dèles météorologiques sont encore bien perfectibles. D’un autre coté, les méthodes
dites "empiriques" peuvent être faussées par les biais existant entre les diﬀérentes
contributions à la phase interférométrique. Pour pallier à ces problèmes, j’ai déve-
loppé une méthode de correction systématique, basée sur l’utilisation de modèles
météorologiques mondiaux, valides pour n’importe quelle région d’étude, tenant
compte des variations latérales de stratifications, de manière à pouvoir mesurer les
plus petites déformations possibles (voir section 3 et Jolivet et al., 2011a).










Figure 1.11 – Séries Temporelles - Représentation schématique du problème inverse résolu
lors d’une analyse en séries temporelles. Chaque ligne rouge représente la couverture tem-
porelle d’un interférogramme Φi, j entre les acquisitions i et j. Il est possible de retrouver
δφi ou φi.
Il apparait nécessaire de discuter le degré de correction à apporter. Les études
présentées ici vont depuis l’estimation d’une stratification homogène sur l’interfé-
rogramme, jusqu’à la modélisation précise des turbulences atmosphériques. L’eﬀet
des variations temporelles de stratification atmosphériques, et notamment de la sai-
sonnalité du délai, est important lors de la détermination de taux de déformation,
par “stacking” ou séries temporelles. Par contre, il n’est probablement pas néces-
saire de tenter de corriger des eﬀets plus aléatoires, telles les turbulences atmo-
sphériques. En eﬀet, les turbulences sont définies comme étant aléatoires dans le
temps et dans l’espace et sont eﬃcacement corrigées en moyennant de nombreuses
acquisitions ou lors d’analyses en séries temporelles. Seuls les phénomènes récur-
rents de petite échelle, tel les eﬀets de foehn par exemple, continueront de poser
problème.
1.3 Analyses en Séries Temporelles
Il est quasiment impossible de mesurer un signal de déformation à partir d’inter-
férogrammes à grande ligne de bases temporelles ou perpendiculaires. Par consé-
quent, il n’est pas toujours possible de construire les interférogrammes entre dates
d’acquisition successives, à cause de la ligne de base perpendiculaire, et ainsi de
suivre un phénomène dans le temps. Les analyses en séries temporelles permettent
de reconstruire l’évolution dans le temps de la phase interférométrique, à partir
d’une pile d’interférogrammes diﬀérentiels. De plus, il est possible d’y inclure des
méthodes pour estimer les phénomènes présentant une corrélation temporelle ou
spatiale, et ainsi remédier au problème posé par les perturbations atmosphériques.
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De nombreuses approches ont été développées depuis le début des années 2000,
et nous tenterons d’en présenter les grandes lignes dans cette section, après avoir
brièvement décrit le principe de base.
1.3.1 Simuler une phase interférométrique au cours du temps
Il est possible d’exprimer la phase interférométrique d’un pixel Φi, j comme
étant la diﬀérence de phase absolue pour ce même pixel entre deux acquisitions i
et j :
Φi, j = φ j − φi, (1.14)
où, φ j et φi sont les phases aux acquisitions i et j. Il est aussi possible d’écrire cette
diﬀérence de phase comme la somme des incréments de phases δφi entre deux





Chacune de ces deux formulations, exprimée pour tous les interférogrammes cal-
culés à partir de N acquisitions, constitue un système d’équation linéaire, que l’on
peut résoudre grâce aux diverses méthodes d’inversions disponibles (Fig. 1.11) :
d = Gpmp ou d = Gimi, (1.16)
où d contient les valeurs de phase de chaque interférogramme, pour un même pixel,
et mp l’évolution temporelle de la phase de ce pixel, ou mi les incréments de phase
entre chaque acquisition. Selon le schéma choisi, on aura,
Gp =
⎛⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝
0 −1 0 · · · 0 1 0
· · ·





0 1 1 · · · 1 1 0
· · ·
1 1 · · · 1 1 0 0
⎞⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠ (1.18)
Inverser ce système permet de retrouver φi ou δφi et donc l’évolution de la phase
interférométrique au cours du temps. N’étant pas toujours inversible, au sens des
moindres carrés, il est nécessaire d’appliquer des méthodes de régularisation de
problèmes inverses.
L’analyse d’un réseau d’interférogrammes permet d’utiliser la redondance d’in-
formations et ainsi de minimiser le bruit dû aux prétraitements (i.e. plusieurs inter-
férogrammes contiennent la même information à propos d’un même incrément de
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phase). Selon les diﬀérentes méthodes d’inversion, cette redondance est aussi uti-
lisée afin de s’aﬀranchir des eﬀets de la décorrélation spatiale ou temporelle, une
des principales limitations de l’interférométrie SAR.
Selon les stratégies utilisées, la nature des contributions à la phase interféro-
métrique peut varier (i.e. correction atmosphérique stratifiée ou non, aplatissement
des eﬀets d’orbites ou non, déroulement ou non). Par conséquent, la série tempo-
relle ne reflétera pas les mêmes phénomènes. Diﬀérentes stratégies sont mises en
oeuvre pour décorreler les eﬀets atmosphériques et orbitaux résiduels du signal de
déformation.
Nous séparerons la présentation des analyses en séries temporelles en deux
grands types de méthodes, d’un coté les méthodes de type Small BAseline Sub-
set (Berardino et al., 2002), de l’autre, les méthode de type “Persistent Scatterers”
(Ferretti et al., 2000; Hooper et al., 2004), avant de présenter une approche nou-
velle permettant la prise en compte de la répartition du bruit dans les interféro-
grammes.
1.3.2 Méthodes d’analyse en séries temporelles
1.3.2.1 Approche en “Small BAseline Subsets”
Le terme “Small BAseline Subsets” (SBAS) est le nom d’une méthode d’ana-
lyse en séries temporelles développée par Berardino et al. (2002). Cependant, plu-
sieurs approches similaires ont été implémentées et le terme est devenu générique
d’un certain type de méthodes.
Le principe de base repose sur l’utilisation de nombreux interférogrammes,
ayant de courtes lignes de bases temporelles et perpendiculaires afin de minimiser
la décorrélation, pour retrouver l’évolution de la phase dans le temps. Les inter-
férogrammes sont donc regroupés en “Subsets” (sous-jeux de données, littérale-
ment, Figure 1.12) et l’inversion est réalisée de manière indépendante pour chaque
pixel. La principale nouveauté de cette approche repose dans l’utilisation d’inter-
férogrammes dont la cohérence est maximale, mais contenant un faible signal de
déformation. Si ce signal de déformation est cohérent dans le temps, il ressortira
du bruit.
Méthode en moindre carrés - Une fois les interférogrammes calculés, filtrés et
déroulés, Usai (2003) propose d’inverser le système linéaire de chaque “subset”
pour retrouver les valeurs de phase en utilisant la solution en moindres carrés non
pondérée (Fig. 1.12) :
mp = (GTpGp)−1GTpd. (1.19)
Si le jeu de données est constitué de plusieurs “subsets” (Fig. 1.12), le rang de
la matrice GTpGp est inférieur au nombre de paramètres recherchés. Il est dans ce
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cas nécessaire d’inverser chaque “subset” séparément. Le problème est alors de
référencer chaque “subset” par rapport aux autres. Usai (2003) propose d’inter-
poler linéairement les “subsets” déconnectés qui échantillonnent la même période
(Fig. 1.12). Cette méthode permet ainsi de raccorder les “subsets”, mais le lien
entre groupes d’images est fortement dépendant du niveau de bruit de la série tem-
porelle.
Méthode SBAS - Dans le cas de “subsets” déconnectés, Berardino et al. (2002)





(ti+1 − ti)vi, (1.20)
où, ti est la date d’acquisition de la ième image, et vi le taux de variation de phase
estimé entre les acquisitions i et i + 1. Le problème inverse devient alors de la
forme :
d = Bv
où, à la ligne m, correspondant au couple (i, j)
⎧⎪⎪⎨⎪⎪⎩
∀n ∈ [i, j − 1] Bm,n = tn+1 − tn
sinon Bm,n = 0
(1.21)
où, v est le vecteur des taux de variation de phase. Ce problème inverse est résolu
en utilisant une décomposition en valeur singulière (SVD) :
d = USVTv donc v = VS+UTd, (1.22)
Figure 1.12 (facing page) –Comparaison de trois méthodes d’inversion sur des données syn-
thétiques - a. Représentation ligne de base temporelle, ligne de base perpendiculaire de
trois jeux d’interférogrammes synthétiques utilisés pour comparer les méthodes d’inver-
sion développées par Usai (2003), Berardino et al. (2002) et Lopez-Quiroz et al. (2009).
b. Evolution temporelle simulée d’un pixel dans le temps. La ligne pointillée représente
l’évolution linéaire de la déformation du sol. La courbe noire pleine est la somme de la
déformation du sol et d’un bruit blanc gaussien d’amplitude égale à 1 rad. c. Evolution
temporelle du pixel déduite de la méthode d’inversion en moindre carrés proposée par
Usai (2003) avant interpolation des “subsets” présentant un recouvrement temporel (rouge
sombre) et après (rouge vif). Les trois subsest sont inversés séparément, puis interpolés si
ils présentent un recouvrement. d. Evolution temporelle du pixel déduite de la méthode
d’inversion SBAS, proposée par Berardino et al. (2002). Le décalage entre les “subsets” 2
et 3 est causé par l’organisation temporelle des “subsets” 2 et 3. Dans la méthode SBAS,
un filtrage spatio-temporel permet de réduire l’influence des eﬀets atmosphériques (ici,
symbolisés par le bruit blanc). e. Evolution temporelle du pixel déduite de la méthode d’in-
version proposée par Lopez-Quiroz et al. (2009). Un modèle linéaire est imposé comme
contrainte.
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où,U contient les vecteurs propres de BBT ,V contient les vecteurs propres de BTB,
S contient sur sa diagonale les valeurs propres de BBT et S+, l’inverse des valeurs
propres de BBT . Cette méthode permet d’estimer un vecteur v de vitesses mini-
males satisfaisant au problème posé par l’équation 1.20. Au delà d’une estimation
de la vitesse entre les acquisitions SAR, il est possible d’imposer un ordre supérieur
à la déformation (Berardino et al., 2002). L’algorithme complet SBAS permet aussi
une ré-estimation des erreurs de déroulement par correction des erreurs de MNT et
une estimation des perturbations atmosphériques.
Une étape d’intégration temporelle est ensuite nécessaire afin de retrouver l’évo-
lution temporelle d’un pixel (Fig. 1.12). Ainsi, il est possible d’estimer un jeu de
vitesses cohérent pour deux “subsets” échantillonnant la même période (i.e. “sub-
sets” 1 et 2, Fig. 1.12). Le problème reste entier pour deux “subsets” totalement
déconnectés (i.e. saut de phase observé entre les “subsets” 2 et 3, Fig. 1.12).
Méthode SBAS contrainte - A partir d’interférogrammes corrigés des eﬀets at-
mosphériques stratifiés, Lopez-Quiroz et al. (2009) proposent de résoudre le pro-
blème posé par les liens manquant entre “subsets” en imposant une contrainte à
l’inversion. Le problème inverse permettant de retrouver les incréments de phase
entre chaque acquisition est régularisé quelque soit la distribution des interféro-




δφk = f (ti), (1.23)
où, f (t) est une fonction du temps, typiquement un polynôme. Lopez-Quiroz et al.
(2009) appliquent un polynôme d’ordre 2 tandis que Jolivet et al. (2011b, , voir
chapitre 4) utilisent seulement le premier ordre. Ces deux auteurs ajoutent à cette
contrainte temporelle un terme de correction du MNT, proportionnel à la ligne
de base perpendiculaire des interférogrammes. Figure 1.12, on remarque l’eﬀet
de cette contrainte sur la continuité de la phase dans le temps, même pour deux
“subsets” déconnectés.
Afin que cette contrainte n’empêche pas de retrouver l’évolution temporelle
“réelle” de la phase, il est nécessaire de la pondérer. Un poids très faible est aﬀecté
aux lignes de la matrice relative à la contrainte. Si pour un pixel donné, tous les liens
sont présents, la contrainte n’a aucune influence sur les valeurs de phase retrouvées.
Au contraire, si deux “subsets” sont déconnectés, la contrainte permet de lier les
deux évolutions. Cette estimation a priori de l’évolution de la déformation peut
bien sûr poser un problème si aucun interférogramme ne couvre une période de
forte variation de phase, mais aucune méthode ne permet de décrire un événement
non couvert par aucun interférogramme.
L’application d’une contrainte permet aussi d’estimer un modèle d’évolution
temporelle simultanément au recouvrement de la série temporelle. Jolivet et al.










Figure 1.13 –Lissage et atmosphère turbulente -Carte de phase reconstituée par inversion en
séries temporelles en appliquant un lissage temporel gaussien, à droite, ou non, à gauche.
Le lissage permet de réduire l’influence des termes aléatoires dans le temps, correspondant
aux turbulences atmosphériques, au milieu (chapitre 5)
(2011b) analysent les vitesses moyennes de déformations tirées de l’équation de
contrainte imposée. Cette vitesse de déformation est diﬀérente de celle estimée à
l’aide d’un processus de “stacking”, et est assurément plus robuste. Le “stacking”
consiste à calculer une moyenne, au sens des moindres carrés, des vitesses mesu-
rées par chaque interférogramme. L’équation de contrainte permet elle d’inverser
la vitesse moyenne sur les valeurs de phase inversées dans le temps et donc de
bénéficier d’un plus grand échantillonnage temporel.
Estimation des eﬀets atmosphériques - La plupart du temps, les auteurs consi-
dèrent les eﬀets atmosphériques, stratifiés et turbulents, comme aléatoires dans le
temps. Dans ce cas, un filtrage approprié permet, en théorie, de corriger une sé-
rie temporelle de tels eﬀets. Nous insistons cependant encore une fois sur le fait
qu’une correction du délai interférométrique lié aux variations de stratification at-
mosphérique avant le traitement en séries temporelles permet de diminuer le biais
à long terme dû à des acquisitions non régulières (Doin et al., 2009).
Berardino et al. (2002) proposent de filtrer la série temporelle a posteriori.
Les fluctuations dues à l’atmosphère sont considérées par Berardino et al. (2002)
comme ayant une longueur d’onde temporelle courte, de l’ordre du jour, mais une
longueur d’onde spatiale de l’ordre de la taille d’un interférogramme. Par consé-
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quent, un filtre temporel passe-bas et spatial passe-haut permet d’estimer ces varia-
tions.
Considérant que les turbulences atmosphériques sont aléatoires dans le temps
et l’espace, certains auteurs utilisent préférentiellement un filtrage uniquement tem-
porel et réalisé simultanément à l’inversion en séries temporelles (Fig. 1.13). Schmidt
and Bürgmann (2003) proposent d’inverser simultanément les deux équations sui-
vantes : ⎧⎪⎪⎨⎪⎪⎩
d = Gimi
0 = γ2 dmidt ,
(1.24)
où, γ est un coeﬃcient de lissage. L’ajout de cette deuxième équation permet de
minimiser les accélérations et donc de filtrer les hautes fréquences temporelles.
Plus γ est grand (resp. petit), plus (resp. moins) l’influence de cette équation sur la
solution se fait sentir, et plus (resp. moins) la série est lissée. Le choix de γ peut
se faire selon diﬀérents critères (L-curve, CVSS, analyse visuelle directe...) mais
reste, selon les auteurs, largement subjectif.
De manière similaire, Cavalié et al. (2007) utilisent un filtrage laplacien, tout
en pondérant chacun des termes du lissage. Les équations sont :⎧⎪⎪⎨⎪⎪⎩
d = Gpmp




où wj est un poids relatif à l’amplitude de la turbulence atmosphérique de chaque
date. Pour une date j fortement aﬀectée par les turbulences atmosphériques, le
poids wj sera faible, et le lissage sera déterminé à partir des acquisitions plus
fiables. La phase lissée des acquisitions fortement bruitées sera ainsi fortement in-
fluencée par celle des acquisitions stables. Cette méthode a été utilisée notamment
afin d’estimer les mouvements verticaux liés aux cycles de charge et décharge du
Lake Mead, Nevada. Une méthode de lissage de séries temporelles basée sur la
méthode des moindres carrés généralisée est présentée au chapitre 5 (Jolivet et al.,
2011c).
Malgré les biais introduits, notamment lors de l’analyse des phénomènes tran-
sitoires, le filtrage temporel reste à ce jour la meilleure façon de corriger la ma-
jeure partie des délais atmosphériques aléatoires dans le temps. Avec l’arrivée de
satellites permettant un meilleur échantillonnage temporel, tel Sentinel-1 et 2 9, il
deviendra plus facile de discriminer les phénomènes atmosphériques des signaux
de déformation, transitoires ou finis.
Analyse en “réseau d’interférogrammes” - En se basant sur la redondance
d’information utilisée dans les méthodes de type SBAS, Biggs et al. (2007) et El-
liott et al. (2008) appliquent une méthode itérative afin d’estimer les contributions
9. European Space Agency
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orbitales et atmosphériques simultanément au modèle de déformation. Les itéra-
tions consistent à (1) estimer les résidus orbitaux sur chaque interférogramme dé-
roulé, inverser le réseau interférométrique afin de ré-estimer ces résidus, et corriger
chaque interférogramme, (2) estimer une corrélation entre phase et topographie sur
chaque interférogramme, ré-estimer cette corrélation de manière similaire, et corri-
ger chaque interférogramme, (3) construire une carte de taux de variation de phase
à l’aide d’une méthode en moindre carrés, et estimer un modèle de déformation
tectonique associé. Une fois le modèle de déformation estimé, on le soustrait aux
interférogrammes initiaux, afin de répéter les étapes (1) et (2). Le modèle de défor-
mation est ensuite rajouté pour les étapes (3) et (4). Ce schéma est répété plusieurs
fois, jusqu’à ce que le modèle de déformation converge vers un modèle stable.
Cette méthode a été appliquée à la mesure des déformations intersismiques as-
sociées à la faille de Denali, Alaska (Biggs et al., 2007) et à la faille de l’Altyn
Tagh, Tibet (Elliott et al., 2008). Son principal atout est de faire converger tous les
prétraitements applicables aux interférogrammes ainsi que le modèle de déforma-
tion vers une solution unique. De plus, ces itérations sont, a priori, automatiques,
et permettent ainsi un traitement rapide. Cependant, elle ne permet pas de retrouver
l’évolution temporelle de la déformation.
1.3.2.2 “Persistent Scatterers”
Les techniques de séries temporelles basées sur la détection et le suivi tempo-
rel de pixels stables dans le temps sont apparues au début des années 2000 (Fer-
retti et al., 2000). Cette approche, radicalement diﬀérente des approches SBAS,
consiste à analyser et modéliser l’évolution spatio-temporelle d’un échantillon de
pixels présentant des critères de stabilité d’amplitude et de phase dans le temps.
Les principales diﬀérences entre ces méthodes résident d’ailleurs dans la stratégie
de reconnaissance et de sélection des Permanent ou Persistent Scatterers (appelés
PS par la suite). Un PS est un pixel dont la réponse impulsionnelle au signal ra-
dar sera dominé par un réflecteur unique, plutôt que par une addition cohérente de
réflecteurs.
Les méthodes PS ont été mises au point et ont grandement fait leurs preuves
pour l’étude de zones urbaines, dans lesquelles les réflecteurs sont stables dans
le temps et correspondent à des modes de réflections non volumiques (simple ou
double réflection). Elles ont ensuite évolué pour s’adapter à l’étude de phénomènes
géophysiques dans des environnements naturels (Hooper et al., 2004). Là où une
méthode SBAS sera très sensible à la décorrélation due à des diﬀusions multiples
variables dans le temps (zones boisées...), les techniques PS permettent de repérer
un réflecteur stable au milieu de zones décohérentes. Cependant, les algorithmes
utilisés restent assez complexes, et leur utilité n’est pas forcément démontrée dans
les zones où la cohérence radar est assez bonne.
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Nous présentons, dans cette section, un petit nombre de méthodes PS permet-
tant de prendre la mesure des qualités et défauts de ce type de technique. La straté-
gie développée dans chacune des études mentionnées ici est sensiblement la même :
(1) calcul d’un réseau interférométrique adapté, (2) recherche de PS sur la base
de la stabilité de leur amplitude et de leur phase dans le temps, (3) déroulement
tridimensionnel, à la fois dans l’espace et dans le temps, (4) analyse des séries
temporelles de chaque PS en terme de déformation et estimation des eﬀets atmo-
sphériques.
La première étape consiste à calculer un réseau d’interférogrammes. Tous les
interférogrammes doivent être générés par rapport à une même image maîtresse,
dans la même géométrie (i.e. celle de la maîtresse). Pour un jeu de données de
N + 1 acquisitions SAR, l’opérateur calculera donc N interférogrammes. Il est
recommandé de choisir l’image maîtresse de manière à limiter la décorrélation
globale des interférogrammes (Hooper et al., 2007). Celle-ci sera donc choisie au
centre du réseau interférométrique.
Recherche des diﬀuseurs permanents (PS) - La recherche de PS commence à
partir des interférogrammes en pleine résolution (i.e. pas de moyennage spatial) et
non filtrés. La première étape consiste à éliminer tous les pixels ne présentant pas
une amplitude suﬃsamment stable dans le temps. Pour cela, l’indice de dispersion




où, μA est la moyenne des amplitudes de ce pixel pour tous les interférogrammes
et σA, l’écart-type correspondant. Cette première sélection permet d’éliminer les
pixels dont la réponse n’est pas stable dans le temps. Cependant, deux approches
se distinguent déjà. Là où Ferretti et al. (2001) (PSInSARTM) préfèrent procéder à
une forte sélection et éliminer beaucoup de pixels, Hooper et al. (2007), dans un
souci de garder la plus grande couverture spatiale possible, préfèrent garder tous
ceux qui pourraient être potentiellement un PS.
Il est alors possible d’écrire la phase enroulée Ψ(x, ti) d’un pixel x, à un certain
temps ti, telle que :
Ψ(x, ti) = ΦD(x, ti) + ΦA(x, ti) + ΦO(x, ti) + Φg(x, ti) + Φn(x, ti), (1.27)
où, ΦD(x, ti) est la variation de phase due au mouvement du réflecteur, ΦA(x, ti)
est le délai atmosphérique, ΦO(x, ti) est l’eﬀet des orbites résiduelles sur la phase,
Φg(x, ti) est le résidu de phase dû à l’erreur de correction des angles de visée et
Φn(x, ti) est un terme de bruit lié à la modification des propriétés de diﬀusion du
réflecteur, au bruit thermique, aux erreurs de coregistration des images SAR avec
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la maîtresse et aux erreurs de mesures de Doppler. Le but est de détecter les pixels
dont le terme de bruit est faible. Il sera alors possible d’aﬀecter un modèle physique
à chacun des autres termes.
Ferretti et al. (2001) aﬃnent la détection des PS lors du déroulement tridimen-
sionnel du la phase. Dans une première approximation, ils réunissent en une seule
contribution les eﬀets orbitaux et atmosphériques. De plus, Φg(x, ti) étant lié à la
variation d’angle de visée, celui-ci est proportionnel à la ligne de base perpendi-
culaire et reflète les erreurs du MNT. Il est par ailleurs possible d’écrire que la
contribution de la déformation du sol est la somme d’un terme linéaire et d’un
terme non-linéaire, μNL(x, ti) :
ΦD(x, ti) = 4π
λ
v(x)ti + μNL(x, ti), (1.28)
où, λ est la longueur d’onde du signal radar et v(x) la vitesse du pixel x. La phase
Ψ(x, ti) s’écrit donc, avec B⊥i la ligne de base perpendiculaire de l’interférogramme
i :
Ψ(x, ti) = Cε(x)B⊥i +Cv(x)ti + ω(x, ti), (1.29)
où, Cε(x) et Cv(x) sont deux paramètres à estimer, et ω(x, ti) est la somme de quatre
contributions : les eﬀets atmosphériques, le bruit, les eﬀets d’orbites et les mouve-
ments non linéaires dans le temps du réflecteur. De là, pour deux pixels, xr et xs
proches spatialement,
ΔΦD(xr, xs, ti) = ΔCεB⊥i + ΔCvti + Δωi. (1.30)
Dérouler la phase interférométrique revient donc à estimer les termes ΔCε et ΔCv
pour chaque couple de PS précédemment choisi en fonction de B⊥i et ti. Dans le cas
ou Δωi est inférieur à π, il n’y pas d’ambiguité entre deux pixels voisins et la phase
peut être déroulée, aussi bien dans le temps que dans l’espace. Ce déroulement est
alors opéré grâce à une inversion moindres carrés pondérée. Par contre, si Δωi est
plus grand que π, on ne peut savoir combien de cycles de phases séparent les deux
pixels. Ferretti et al. (2000) calculent donc la cohérence multi-images pour un pixel









Il s’agit d’une mesure de cohérence temporelle pour un pixel x. Si la somme des
eﬀets non-linéaires et aléatoires dans le temps est constante (resp. aléatoire), la co-
hérence γx vaut 1 (resp. 0). Tous les pixels dont la cohérence γx est inférieure à une
valeur γ0 fixée par l’opérateur sont éliminés. Une fois le déroulement eﬀectué, une
étape de filtrages spatio-temporels similaires à ceux utilisés pour la méthode SBAS
sont appliqués afin de décorreler les mouvements des perturbations atmosphériques
(Berardino et al., 2002).
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Le principe de cette technique est de jouer sur la cohérence spatiale des phéno-
mènes mesurés ici. Pour des pixels peu éloignés, la contribution atmosphérique de
chacun sera peu diﬀérente, de même pour le terme non-linéaire lié au mouvement
des réflecteurs. De là, seul le bruit Φn(x, ti) aﬀectera cette mesure de la cohérence
multi-images. Cependant, Hooper et al. (2007) pointe deux défaillances possibles
de cette méthode de détection des PS : (1) Si les PS détectés sur la stabilité de leur
amplitude sont éloignés les uns des autres (< 3 PS.km−2, Colesanti et al., 2003),
l’hypothèse de la cohérence spatiale n’est plus vérifiée. Ce cas de figure ne se
présente pas dans une zone où de nombreux diﬀuseurs stables sont présents (en
zones urbaines, essentiellement). Au contraire, dans une zone naturelle, le manque
d’objets aux formes géométriques limite le nombre de PS et peut fausser le dérou-
lement. (2) Il est nécessaire d’avoir un modèle de déplacement a priori. Dans le
cas présenté par Ferretti et al. (2000), une vitesse linéaire est imposée. Les pixels
dont la déviation à cette tendance est forte ne seront pas reconnus comme des PS,
et seront éliminés. L’observation de déformations non-linéaires dans le temps est
donc impossible à l’aide de cette méthode.
Cette technique est donc appropriée pour la mesure de déplacements dans des
zones urbaines, où les réflecteurs sont nombreux, proches et dont les taux de dépla-
cements sont constants (Ferretti et al., 2004; Hilley et al., 2004). Elle ne peut clai-
rement pas être appliquée à la mesure de déformations transitoires dans le temps,
ou non-linéaires, tels les relaxations post-sismiques, les épisodes de glissements
transitoires ou les mouvements pré-éruptifs des cônes volcaniques, par exemple.
Hooper et al. (2007) proposent donc un méthode de détection des PS dans laquelle
aucun a priori sur le comportement temporel de la déformation n’est nécessaire.
Encore une fois, le but est de quantifier l’influence du terme de bruit Φn(x, ti)
dans la mesure de la phaseΨ(x, ti) d’un pixel x à un temps ti. Etant des phénomènes
physiques continus spatialement, les termes de déformation ΦD(x, ti), de délai at-
mosphériqueΦA(x, ti) et lié aux orbites résiduelles ΦO(x, ti) ont une cohérence spa-
tiale. Φg(x, ti), lié à l’erreur de MNT, contient un terme cohérent spatialement et un
terme aléatoire, de même pour le bruit Φn(x, ti). Il est ainsi possible de filtrer les
hautes fréquences des interférogrammes dans le domaine de Fourier afin d’obtenir
une phase Ψ¯(x, i), telle que :
Ψ(x, ti) − Ψ¯(x, ti) = Φug(x, ti) + Φun(x, ti), (1.32)
où Φug(x, ti) et Φun(x, ti) sont les composantes spatialement aléatoires, liées aux er-
reur de MNT et au bruit, respectivement. La composante aléatoire Φug(x, ti) est pro-
portionnelle à la ligne de base perpendiculaire des interférogrammes et peut donc
être estimée au cours d’une inversion non linéaire sur la phase enroulée. Hooper
et al. (2007) définissent alors, de manière similaire à Ferretti et al. (2000), une
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Figure 1.14 – Exemple de PS - Carte de vitesse de déformation le long de la ligne de visée,
sur le volcan Alcedo, Galapagos, réalisée à l’aide de l’algorithme StaMPS (Hooper et al.,
2007). La vitesse est mesurée relativement par rapport à la côte.
















où, ̂Φug(x, ti) est l’estimation de Φug(x, ti). Si le bruit de phase non corrélé spatiale-
mentΦun(x, ti) est constant (resp. aléatoire), alors γ sera égal à 1 (resp. 0). A partir de
γ et DA, Hooper et al. (2007) montrent qu’il est possible de calculer la probabilité
pour un pixel d’être un PS, de manière à choisir les plus probables.
Aucun a priori n’est nécessaire pour la détection de PS, dans ce cas. Une étape
de déroulement 3D permet ensuite de retrouver l’évolution temporelle de chaque
PS (Hooper and Zebker, 2007) et une étape de filtrage spatio-temporel permet d’es-
timer la contribution atmosphérique pour chaque PS (Hooper et al., 2007). Cette
méthode appliquée sur le volcan Alcedo, aux Galapagos, révèle les mouvements
liés à la cristallisation d’un filon volcanique, dans une zone où la cohérence spa-
tiale est pourtant très faible (Fig. 1.14).
D’autres méthodes permettant de détecter de PS pourraient être citées ici, mais
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nous ne nous attarderons pas plus sur le sujet (e.g. Crosetto et al.; Lyons and Sand-
well, 2003; Kampes, 2005).
Nouvelles classes de diﬀuseurs - Les PS détectés à l’aide de l’une des deux
méthodes présentées précédemment sont, par définition, des points dont la varia-
tion de phase est fiable. Cependant, le fait de sélectionner des pixels conduit à
une perte relative d’information dans les zones cohérentes par rapport à l’utili-
sation des interférogrammes complets. Les nouvelles méthodes PS développées
récemment mettent l’accent sur la caractérisation de nouveaux types de réflecteurs
("Slowly-Decorrelating Filtered Phase pixels",Hooper et al., 2007, ou "Distributed
Scatterers" Ferretti et al., 2011).
Par exemple, la méthode SqueeSARTMpermet d’identifier des zones étendues,
de l’ordre de l’hectare, ayant une réponse statistiquement homogène sur toute la
série temporelle (Ferretti et al., 2011). La fonction de densité de probabilité de
chaque pixel est mesurée sur les interférogrammes calculés. Cette distribution de
probabilité est comparée à celle des pixels voisins. Pour une fenêtre de taille fi-
nie, on définit comme un DS (“Distributed Scatterer") un groupe de pixel connexes
ayant des densités de probabilité proches. Un algorithme permet ensuite de combi-
ner PS classiques et DS pour estimer la série temporelle avec la méthode PSInSAR
(Ferretti et al., 2000).
1.3.3 Covariances spatiales
Ces deux grandes classes de méthodes d’analyse en séries temporelles per-
mettent d’estimer les déformations liées aux phénomènes tectoniques (Funning
et al., 2007a; Cavalié et al., 2008; de Michele et al., 2011, e.g.), volcaniques (Be-
rardino et al., 2002; Hooper et al., 2007, e.g.) ou hydrologiques (Ferretti et al.,
2001; Schmidt and Bürgmann, 2003, e.g.). L’utilisation de la redondance d’infor-
mation permet d’estimer la contribution de l’atmosphère turbulente et ainsi d’accé-
der à une description spatiale fine des déformations. Cependant, traitant les pixels
séparément les uns des autres, les méthodes SBAS font l’impasse sur la description
des covariances spatiales au sein des interférogrammes. Une inversion proprement
pondérée devrait prendre en compte la distribution spatiale du bruit présent dans la
phase interférométrique et son évolution au cours du temps. Il est possible d’imagi-
ner un schéma d’inversion afin de retrouver l’évolution de tous les pixels en même
temps, tenant compte des covariances entre pixels, à l’aide de calculs répartis et
d’une gestion appropriée d’un problème inverse qui impliquera des masses de don-
nées considérables.
Lohman and Simons (2005) estiment la longueur de corrélation du bruit inter-
férométrique de l’ordre de la dizaine de kilomètres. La matrice de covariance entre
pixels décrivant ce bruit au cours du temps est gigantesque (i.e. un interférogramme
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implique classiquement plus d’un millions de pixels) et pleine et par conséquent,
non manipulable compte tenu des performances de calculs répartis actuelles. Le
déroulement en 3 dimensions, dans le cas des “Permanent Scatterers”, permet de
prendre en compte cette covariance spatiale et temporelle, mais la très courte lon-
gueur d’onde est évacuée du fait de la sélection des PS, et la continuité spatiale
promise par l’interférométrie radar est perdue.
Unematrice de covariance spatio-temporelle complète (i.e. matrice dense) trans-
posée dans l’espace des ondelettes se rapproche fortement d’une matrice diago-
nale (i.e. matrice creuse; Lohman and Simons, 2005). Dans la méthode d’inversion
MInTS 10, Hetland et al. (2011) proposent de décomposer chaque interférogramme
en une série de coeﬃcients d’ondelettes, qui reflètent les covariances entre pixels.
La covariance entre ondelettes, au sein de chaque interférogramme, est alors né-
gligeable. Il est possible d’inverser en série temporelle chaque coeﬃcient d’onde-
lette et de recomposer par la suite les images. Dans cette approche, le modèle de
variation de phase dans le temps est la combinaison de nombreuses fonctions, cen-
sées reproduire diﬀérents phénomènes tectoniques, volcaniques ou hydrologiques.
La paramètrisation est guidée par l’utilisateur, qui peut chercher à modéliser, par
exemple, l’évolution temporelle par la somme d’un terme linéaire, d’une fonc-
tion Heavyside associée à une décroissance logarithmique, d’un certain nombre
de fonctions spline... La phase est ici modélisée et non reconstruite.
De cette manière, il est possible d’inverser la série temporelle selon un échan-
tillonnage temporel régulier, et ainsi de s’aﬀranchir de l’échantillonnage imposé
par les acquisitions SAR. La paramètrisation est censée permettre, dans les pro-
chaines versions de MInTS, d’inverser simultanément la contribution atmosphé-
rique corrélée à la topographie, suivant l’approche de Lin et al. (2010). De plus, il
sera possible d’opérer la décomposition en ondelettes directement sur les interféro-
grammes enroulés, et ainsi inverser la série temporelle en résolvant les ambiguïtés
de phase, à l’aide d’une paramétrisation appropriée, comme pour le traitement des
données GPS.
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Nous décrivons ici la méthode de traitement utilisée au cours des travaux pré-
sentés dans ce manuscrit afin d’obtenir des interférogrammes à partir de données
satellitaires radar, puis de construire des cartes de vitesse ou de déplacement. Nos
exemples sont basés sur les acquisitions du satellite Envisat utilisées dans le cadre
de cette thèse (Tab. 2.1). Nous présentons ici la chaine de traitement NSBAS (New
Small BAseline Subset, Lodge et al., 2011) développée dans le cadre du projet
ANR EFIDIR 11. J’ai partiellement implémenté cette chaine au cours de cette thèse,
en collaboration avec le Laboratoire de Géologie de l’Ecole Normale Supérieure de
Paris, à partir d’algorithmes inclus dans la chaine ROI_PAC (Repeat Orbit Interfe-
rommetry PACkage, Jet Propulsion Laboratory, Rosen et al., 2004) et de nouvelles
routines. Nous mettons tout particulièrement l’accent sur tous les outils implémen-
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Altitude 788 km
Temps de Répétition ∼35 jrs
Vitesse de vol ∼7 km.s−1
Longueur d’antenne L 10 m
Longueur d’onde 5.6 cm
PRF 1700 Hz
durée du pulse τ 30 μs
Fréquence d’échantillonage Fs 18 MHz
Table 2.1 –Le Satellite Envisat - Caractéristiques de l’instrument ASAR et du satellite Envi-
sat, ESA.
Dans une première section, nous détaillons certaines caractéristiques du sys-
tème d’acquisition et certains principes de la mesure InSAR nécessaires pour com-
prendre les améliorations proposées dans NSBAS. Nous présentons les premières
étapes du traitement, des données brutes aux images Single Look Complex (SLCs)
coregistrées. Nous traitons ensuite de la génération d’interférogrammes, des ap-
ports du filtrage adaptatif en range, ainsi que du déroulement pour aboutir à une
phase interférométrique continue. Enfin, nous présentons une vue synthétique de la
chaine NSBAS jusqu’à l’étape de l’analyse en séries temporelles.
2.1 Calcul des interférogrammes
Comme décrit au cours du chapitre 1, un interférogramme est une mesure de
la variation spatiale et temporelle du libre parcours moyen d’une onde électroma-
gnétique émise par un système SAR 12 embarqué à bord d’un satellite en orbite
autour de la Terre, puis rétrodiﬀusé du sol vers le satellite. Le satellite portant une
antenne émettrice et réceptrice, émet des pulses d’ondes radios régulièrement vers
le sol, avec une incidence θ par rapport à la direction Nadir (i.e. verticale)(Fig. 2.1).
L’onde rétrodiﬀusée par le sol est enregistré, et une image est construite pour un
passage au dessus d’une zone d’étude. Chaque pixel de l’image est caractérisé par
une amplitude et une phase. L’interférogramme est le produit conjugué de deux
images obtenues au cours de deux passages.
Le propos de cette partie est d’expliquer comment générer un interférogramme,
tout en décrivant les améliorations proposées par la chaine de traitement NSBAS.
12. Synthetic Aperture Radar


























Figure 2.1 – Acquisition SAR - Schéma de l’acquisition d’une image SAR par un satellite.
Le satellite est ici symbolisé par son antenne. Crédits :Massonnet and Souyris, 2008.
2.1.1 Génération des Single Look Complex et Coregistration
2.1.1.1 Systeme d’acquisition et résolution.
L’acquisition d’une image radar par satellite est présentée en figure 2.1. Le sa-
tellite porte une antenne, qui émet un pulse radar, de durée τ, perpendiculairement à
la direction de vol, avec une incidence moyenne θ. Nous appellerons la direction de
vol du satellite l’azimuth. Une partie du pulse est rétrodiﬀusée vers le satellite et les
échos reçus seront caractérisés par leur distance au satellite (“range”). La fréquence
de répétition des pulses (“Pulse Repetition Frequency” ou PRF) est suﬃsamment
grande pour que chaque point du sol réfléchisse plusieurs pulses successifs.




où c est la vitesse de la lumière. Pour le satellite Envisat, cette résolution est d’en-
viron 4500 m (Tab. 2.1). La résolution en azimuth dépend de l’ouverture selon
l’azimuth de l’antenne émettrice δ et du range R. Elle est donnée par :
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où, λ est la longueur d’onde du signal émis, et L la longueur de l’antenne. Pour le
satellite Envisat, cette résolution est d’environ 5600 m.
Une telle résolution ne permet pas l’observation de phénomènes localisés. Au
cours d’un processus appelé focalisation, que nous ne détaillerons pas ici, l’image
acquise est compressée en range et en azimuth, de manière à obtenir une résolution
nettement améliorée en range et en azimuth telles que,
ΔRange =
v
PRF et ΔAzimuth =
c
2Fs , (2.3)
où, v est la vitesse du satellite et Fs la fréquence d’échantillonnage du radar. La
compression en azimuth s’appelle la synthèse radar (Synthetic Aperture Radar,
SAR). Pour le satellite Envisat, la résolution après focalisation en azimuth est de
∼4 m en azimuth, et de ∼8 m en range. Un exemple est donné en figure 2.2. L’image
résultante est appelée une Single Look Complex (SLC), où chaque pixel est ca-
ractérisé par une valeur de phase et d’amplitude. Il existe plusieurs méthodes de
focalisation dans la littérature, tel la méthode range-Doppler (Zebker et al., 1994;
Curlander and Mc Donough, 1991) ou l’algorithme PRISME (Massonnet et al.,
1993). La méthode utilisée pour NSBAS est la méthode range-Doppler.
2.1.1.2 Sélection du Doppler
Lors de l’acquisition d’une image par le satellite, on observe un décalage en
fréquence de l’écho radar dû à l’eﬀet Doppler (Fig. 2.3). On peut estimer le déca-
lage Doppler ainsi que sa variation sur l’image. Il dépend de l’angle de la ligne de
visée par rapport à la direction de vol. A chaque acquisition correspond un angle
de visée particulier. Cet angle conditionne la vitesse relative de la cible par rapport
à l’antenne. Il en résulte un décalage en fréquence du signal rétrodiﬀusé pour une
même cible au sol, dont la valeur maximale varie selon le temps d’illumination.
Il est impossible de calculer un interférogramme à partir de deux images présen-
tant des angles de visée trop diﬀérents : la cohérence spatiale de l’interférogramme
dépend de cet angle (section 2.1.2.2). Il est donc nécessaire de choisir une bande
de fréquence Doppler commune aux deux acquisitions, afin de focaliser les deux
images dans une même géométrie. De cette manière, on simule un angle de visée
en azimuth identique pour les deux images. Plusieurs méthodes sont disponibles
pour mesurer la bande de fréquence Doppler d’une image (moyenne quadratique
de la transformée de Fourier en azimuth, corrélations par points voisins...) mais
nous ne nous attarderons pas sur le sujet.
Dans la chaine de traitement NSBAS, nous décidons de focaliser toutes les
images au même Doppler. De cette manière, il n’est pas nécessaire de procéder à
la focalisation de chaque image à chaque calcul d’interférogramme. (1) On estime,
en fonction du range, la bande de fréquence Doppler associée pour chaque image
et sa valeur médiane (i.e. Doppler centroïd), (2) on choisit une bande de fréquence







Figure 2.2 – Focalisation - a. Image radar brute avant synthèse d’ouverture et compression
en range. b. Image radar après compression en range. c. Image radar apres compression en
range et synthèse d’ouverture en azimuth (ie. Single Look Complex). Crédits : Massonnet
and Souyris,2008
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Figure 2.3 –Eﬀet Doppler dans une image SAR - Représentation schématique de l’acquisi-
tion d’une image SAR dans deux configurations. (1) Configuration zéro Doppler : La ligne
de visée du satellite est perpendiculaire à la direction de vol. Dans ce cas, le Doppler cen-
troid correspond au point illuminé à T int/2. (2) Configuration non-zéro Doppler : La ligne
de visée du satellite n’est pas parfaitement perpendiculaire à la direction de vol. Le point
situé le plus près du satellite n’est pas le point illuminé à T int/2. La bande de fréquence
Doppler Bdop est décalée. Crédits :Massonnet and Souyris (2008)
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Doppler commune à toutes les images, (3) la focalisation est faite dans cette bande
de fréquence. Si la bande de fréquence Doppler d’une image est hors de la bande
choisie, l’image n’est pas utilisée. Cette bande de fréquence n’est pas la bande de
fréquence optimale pour chaque image, mais la perte de cohérence associée est
acceptable pour nos jeux de données.
2.1.1.3 Coregistration des SLCs
Un interférogramme ne peut être calculé qu’entre deux SLCs dont les pixels
recouvrent la même zone. La coregistration de deux SLC entre elles (i.e. recalage
spatial des deux SLCs) est un préalable au calcul de l’interférogramme. La tech-
nique la plus classique utilisée est basée sur des méthodes de corrélation d’images.
Les décalages entre pixels sont estimés en corrélant les images d’amplitude des
deux SLCs. Une fonction de l’azimuth et du range est estimée pour faire la trans-
formation d’une image esclave dans la géométrie de la maîtresse, selon l’équation
suivante :
f (x, y) = Ax2 + Bx + Cy2 + Dy + Exy + F, (2.4)
où, x est le range, y l’azimuth, et A, B, C, D, E et F les paramètres à estimer. Cette
étape de coregistration des SLCs a été augmentée dans NSBAS d’une ré-estimation
des termes en range a l’aide du Modèle Numérique de Terrain (MNT) de la zone
étudiée, ainsi que des orbites du satellite. Ceci contribue à l’augmentation de la
cohérence des interférogrammes.
La stratégie adoptée dans NSBAS est de choisir une maîtresse pour toute la sé-
rie d’images, afin de ne faire la coregistration qu’une seule fois par SLC, et non pas
à chaque calcul d’interférogramme. Le volume de données produit est ainsi grande-
ment diminué et tous les interférogrammes sont calculés dans la même géométrie.
Hooper et al. (2007) définissent la cohérence totale de l’image i, ρitotal, comme étant

























où, T i est le temps écoulé entre l’acquisition de la maîtresse et de l’image i, Bi⊥ la
ligne de base perpendiculaire entre la maîtresse et l’image i (Fig. 2.4) et Di la diﬀé-
rence de Doppler centroid moyen entre la maîtresse et l’image i. Tc, B⊥c et Dc sont
les termes critiques, caractérisant la zone d’étude et l’instrument d’acquisition, au
delà desquels la cohérence est nulle. Cette cohérence est un indice de la qualité de
l’interférogramme calculé entre la maîtresse et l’image i, tenant compte des varia-
tions de réponse du sol au cours du temps ainsi que de la géométrie d’acquisition.
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Figure 2.4 –Géométrie d’acquisition - Schémas de l’acquisition de deux images SAR par un
même satellite sur la même zone permettant d’apprécier l’estimation du terme de “Terre
plate”, à gauche et de la sensibilité en hauteur, à droite. Crédit : Thèse S. Guillaso.
En partie 2.1.2, nous expliquons le lien entre ces paramètres et la cohérence d’un
interférogramme. L’image maîtresse est choisie de telle manière que∑Ni=1 ρitotal soit
maximale pour N images.
Une fois les SLCs focalisées au mêmeDoppler et coregistrées dans la géométrie
de l’image maîtresse, les interférogrammes peuvent être calculés.
2.1.2 Génération des interférogrammes et déroulement
2.1.2.1 L’interférogramme
La figure 2.4 est une représentation schématique de deux acquisitions SAR
du même endroit. On considère deux images SAR complexes (amplitude ;phase)
u1(x, r) et u2(x, r). Nous nous intéressons aux valeurs de phase Φ1(x, r) et Φ2(x, r),
où x est l’azimuth et r le range d’un pixel. On décompose la phase en deux termes :




où, R1 est le trajet de l’onde depuis le satellite jusqu’au sol à l’acquisition 1, λ la
longueur d’onde du signal et Φpropre1 (x, r), la phase propre du pixel, dépendante des
interactions entre l’onde et le sol. Cette phase propre est très diﬃcilement estimable
et aléatoire dans l’espace. La phase d’une SLC est donc aléatoire (Fig. 1.2). Grâce
à la faible diﬀérence d’angle de visée, on peut considérer que la phase propre d’un
pixel est constante entre deux acquisitions. De là,
Φ1,2(x, r) = Φ1(x, r) − Φ2(x, r) = 4π
λ
(R1 − R2), (2.7)
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où,Φ1,2(x, r) est l’interférogramme. Dans la pratique, l’interférogramme est obtenu
en calculant le coeﬃcient de corrélation ρ(x, r) entre les deux images pour chaque
pixel,
ρ(x, r) = u1(x, r)u
∗
2(x, r)√|u1(x, r)|2|u2(x, r)|2 . (2.8)
Ce coeﬃcient de corrélation est un nombre complexe de module égal à 1, et de
phase Φ1,2(x, r), exprimée modulo 2π.
La phase interférométriqueΦ1,2(x, r) obtenue est cohérente le long de l’interfé-
rogramme et fait apparaitre des franges (Fig. 1.2). Elle est uniquement dépendante
de la diﬀérence de libre parcours des ondes entre les acquisitions 1 et 2. Cette diﬀé-
rence de trajet est fonction de la géométrie d’acquisition, de la topographie, à cause
de la diﬀérence d’angle de visée, de la variation des indices de réfraction de l’air,
de la déformation du sol et d’un terme de bruit thermique.
La géométrie d’acquisition introduit dans l’interférogramme un signal, dit de
“Terre plate”, qui correspond à de nombreuses franges interférométriques paral-
lèles à la direction de vol du satellite. Si on considère deux points P et P’ situés à
la même altitude, le trajet S-P’ sera plus long que le trajet S-P d’une distance ΔRSR
(Fig. 2.4). Cette diﬀérence de trajet introduit un déphasage en Range, Φ1,2TerrePlate,









Les orbites de satellites étant connues à quelques centimètres près, un terme ré-
siduel Φ1,2Orb.Res. reste dans l’interférogramme. La topographie introduit aussi une
variation d’angle de visée et donc un déphasage entre deux pixels. On peut écrire,
pour une variation d’altitude Δz entre deux pixel P et P’, le terme de phase topo-







Cette phase topographique est estimée en utilisant un Modèle Numérique de Ter-
rain, typiquement celui déterminé par Shuttle Radar Topography Mission (SRTM,
NASA, Farr and Kobrick, 2000)
Une fois la phase interférométrique corrigée des termes de “Terre plate” et de
topographie, le traitement et l’interprétation de cette phase interférométrique per-
met une mesure des déformations du sol (chapitre 1).
2.1.2.2 Filtrage adaptatif en range
Guillaso et al. (2006) décrivent la cohérence spatiale comme étant le produit
d’une cohérence liée au volume des rétro-diﬀuseurs, γVolume et d’une cohérence
liée à l’orientation de la surface moyenne de réflexion, γS ur f ace. Pour deux pixels
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de deux images SAR complexes, k1 et k2, de modules k1 et k2, on définit Δk = k1−k2
et h la réponse impulsionnelle de la formation d’une image SAR. Pour une surface
S dans le plan (x, y), la cohérence de surface s’écrit :








Pour que γS ur f ace = 1, il suﬃt que











Guillaso et al. (2008) ont donc développé, et implémenté dans la chaine de
traitement NSBAS, un filtre adaptatif en range procédant à un décalage spectral
avant de calculer l’interférogramme. Pratiquement, le décalage spectral est appli-
qué dans le domaine de Fourier, pour chaque interférogramme, en tenant compte
des variations d’incidence θ et de la ligne de base B⊥. Les parties non communes
de ce spectre sont éliminées, avant de calculer l’interférogramme. L’implémenta-
tion de ce filtre permet d’augmenter la cohérence dans les zones montagneuses
notamment, où la décorrélation liée à la variation locale d’angle de visée est forte
(Fig. 2.5). Cet eﬀet est surtout important pour les interférogrammes à grande ligne
de base perpendiculaire.
Tous les interférogrammes générés au cours des travaux présentés dans cette
thèse l’ont été en appliquant un filtrage adaptatif en range. Tous ont été corrigés
des termes de “Terre plate” et de topographie.
2.1.2.3 Fenêtrage, filtrage spatial et déroulement
La phase interférométrique est exprimée modulo 2π. Les phénomènes observés
au sol, ou dans l’atmosphère, qui contribuent aux franges interférométriques sont,
eux, continus. Il est donc nécessaire de procéder à une phase dite de déroulement
afin de résoudre les ambiguïtés de phase spatiale (Fig. 2.6). Plusieurs algorithmes
ont été développés tel le "branch-cut" (Goldstein et al., 1988) ou SNAPHU (Chen
and Zebker, 2000). Ceux-ci nécessitent souvent de moyenner les interférogrammes
sur des fenêtres plus grandes, augmentant ainsi la taille des pixels et d’appliquer un
filtrage spatial, par exemple le filtre adaptatif développé par Goldstein and Werner
(1998). Dans tous les cas, le déroulement implique le choix d’une référence arbi-
traire. La phase interférométrique déroulée est donc une mesure des diﬀérences de
trajet de l’onde radar entre deux pixels d’une même image.
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Figure 2.5 – Comparaison ROIPAC-NSBAS - Interférogrammes bruts (en haut) et filtrés
avec un filtre Goldstein (Goldstein and Werner, 1998), produit avec la chaine ROI_PAC (à
droite, Rosen et al., 2004) et NSBAS (à gauche, Lodge et al., 2011), entre les acquisitions
ENVISAT du 06-11-2007 et du 03-10-2009 sur la track 90 couvrant la zone de faille du
Kunlun. La ligne de base perpendiculaire, B⊥, fait 230 m. Les flèches indiquent des zones
où la cohérence est meilleure grâce aux améliorations apportées à la chaine NSBAS.
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Figure 2.6 –Déroulement - Représentation schématique du déroulement de la phase interfé-
rométrique le long d’un trajet. La phase devient continue sur tout l’interférogramme.
Le déroulement est un processus sensible qui peut être faussé par le bruit de la
phase (atmosphère, erreurs de MNT...). Par exemple, un fort taux de variation de
phase spatial peut conduire à une situation où un seul pixel contient plusieurs cycles
de phases. Il est alors impossible d’estimer l’ambiguïté de phase résultante. Des
erreurs, correspondant à des variations de phase exactement égales à 2nπ, n entier,
émaillent donc les interférogrammes. Des méthodes de correction automatiques ont
été développées, et testées (Lopez-Quiroz et al., 2009). Nous avons procédé, dans
les travaux présentés ici, à une vérification visuelle des erreurs de déroulement et à
leur correction de manière manuelle.
2.2 Résumé et Organisation de la chaine de traite-
ment NSBAS
Les principales améliorations de la chaine NSBAS (Lodge et al., 2011) sont :
(1) Le calcul des SLCs à une même fréquence Doppler et une coregistration de
toutes les SLCs à une même géométrie afin de minimiser le volume de données
créées et le temps de calcul, (2) la coregistration des SLCs est eﬀectuée en utilisant
un Modèle Numérique de Terrain, ce qui a pour eﬀet d’augmenter la cohérence des
interférogrammes, (3) l’utilisation d’un filtrage adaptatif en range qui permet de
maximiser la cohérence de surface (surtout eﬃcace pour de grandes lignes de base
perpendiculaires).
Une fois les interférogrammes calculés, la chaine NSBAS inclus deux types de
corrections atmosphérique : (1) une méthode empirique (Cavalié et al., 2008), (2)
une méthode prédictive avant ou après déroulement de la phase interférométrique
présentée au chapitre 3. Les étapes de filtrage et déroulement de la phase ainsi que
le passage de la géométrie radar (repère Range-Azimuth) en géométrie terrain (re-
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père Longitude-Latitude) se font ensuite à l’aide des routines de ROI_PAC. Enfin,
le traitement en séries temporelles implémenté dans NSBAS propose de multiples
options : (1) séries temporelles contraintes (chapitre 4) ; (2) séries temporelles lis-
sées (chapitre 5) ; (3) Estimation des erreurs de MNT ; (4) estimation et correction
des erreurs de déroulement.
La chaine de traitement, de la focalisation des SLCs jusqu’aux traitements en
séries temporelles, est résumée en figure 2.7 et 2.8.
La chaine de traitement NSBAS est développée au sein de l’ANR EFIDIR 13.
Marie-Pierre Doin et Cécile Lasserre ont supervisé l’organisation et la réalisation
de la chaine. Basée sur la version 3.0 de ROI_PAC 14, cette chaine est amplement
décrite par Lodge et al. (2011).
Mes contributions à l’établissement de cette chaine de traitement ont été :
– Corrections et améliorations des scripts Perl permettant de passer des don-
nées brutes aux interférogrammes.
– Ecriture et organisation des scripts Perl qui pilotent l’enchainement de rou-
tines Fortran 77, 90 et C++ allant depuis l’interférogramme brut jusqu’au
traitement en séries temporelles.
– Traduction en Fortran 90 des codes permettant une inversion conjointe du
délai troposphérique stratifié, des orbites et de la déformation écrits Fortran
77 par Cavalié et al. (2008).
– Ecriture en Fortran 90 des routines et des scripts Perl permettant la ré-estimation
en réseau des corrections atmosphériques.
– Développement et écriture des codes de prédiction du délai troposphérique à
partir de modèles atmosphériques globaux (Chapitre 3).
– Traduction (Fortran 77 vers Fortran 90) et accélération du code d’analyse en
séries temporelles contrainte.
– Développement et écriture du code d’analyse en série temporelle basée sur
la solution en moindres carrés généralisée.
13. Extraction et Fusion d’Informations pour la mesure de Déplacements par Imagerie Radar
14. JPL/Caltech
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Figure 2.7 –De l’image brute à l’interférogramme - Déroulement de la chaine interféromé-
trique NSBAS, première partie (Lodge et al., 2011). L’intitulé en italique ROIPAC indique
l’utilisation de routines de la chaine ROIPAC. Les encadrés en vert indiquent l’apport de
données extérieures.
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Re-estimation en réseau
de la correction atmosphérique
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Figure 2.8 – De l’interférogramme à l’analyse en séries temporelles - Déroulement de la
chaine interférométrique NSBAS, seconde partie (Lodge et al., 2011). L’intitulé en ita-
lique ROIPAC indique l’utilisation de routines de la chaine ROIPAC. Les encadrés en vert
indiquent l’apport de données extérieures.
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La phase interférométrique ainsi obtenue est une combinaison de la déforma-
tion du sol, des variations atmosphériques et des eﬀets d’orbites résiduelles. La
chaine de traitement NSBAS permet, après filtrage et déroulement, de corriger les
interférogrammes de manière indépendante du délai causé par la variation de strati-
fication atmosphérique entre deux acquisitions, en utilisant la méthode développée
par Cavalié et al. (2008). Cette méthode est décrite au chapitre 1 et utilisée pour
les interférogrammes couvrant la zone de Haiyuan (Chapitre 4).
Cependant, cette méthode peut produire des résultats fortement biaisés, no-
tamment dans les régions où topographie et déformation sont fortement corrélées.
Quelques études présentent les modèles de ré-estimation atmosphérique globaux
comme fiables et cohérents avec les délais mesurés sur les interférogrammes, et
suggèrent l’utilisation de ces modèles météorologiques afin de corriger les délais
troposphériques (Cavalié et al., 2007; Doin et al., 2009).
Cette section à été réalisée et écrite en collaboration avec R. Grandin (ENS 15),
C. Lasserre (ISTerre), Marie-Pierre Doin (ENS) et Gilles Peltzer (UCLA 16) et ac-
ceptée pour publication à Geophysical Research Letters, sous le titre “Systematic
InSAR tropospheric phase delay corrections from global meteorological reanalysis
data”.
15. École Normale Supérieure de Paris
16. University of California, Los Angeles
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Résumé
En dépit des remarquables avancées réalisées grâce à l’Interférométrie SAR dif-
férentielle, l’estimation de faibles taux de déformation tectonique dans les zones
où déformation et topographie sont spatialement corrélées reste diﬃcile, principa-
lement à cause du délai atmosphérique stratifié, corrélé à la topographie. Dans les
zones de forts reliefs, la correction empirique de la contribution de l’atmosphère
stratifiée au délai troposphérique peut conduire à une estimation biaisée des taux
de déformation tectonique. Nous proposons ici une méthode de correction des ef-
fets des variations spatiales et temporelles de la stratification troposphérique, en
produisant des cartes de délai troposphérique pour chaque acquisition SAR en uti-
lisant le modèle de ré-estimation météorologique mondial ERA-Interim. Le délai
modélisé est intégré le long de profils verticaux à chaque point de la grille ERA-I
et interpolé spatialement à l’échantillonnage des interférogrammes en suivant la
topographie locale. Cette approche est validée sur des interférogrammes déroulés.
Nous montrons finalement l’intérêt de corriger les interférogrammes de la contri-
bution troposphérique stratifiée avant le déroulement de la phase, afin de réduire
les erreurs de déroulement.
Abstract
Despite remarkable successes achieved by Diﬀerential InSAR, estimations of
low tectonic strain rates remain challenging in areas where deformation and topo-
graphy are correlated, mainly because of the topography-related atmospheric phase
screen (APS). In areas of high relief, empirical removal of the stratified component
of the APS may lead to biased estimations of tectonic deformation rates. Here
we describe a method to correct interferograms from the eﬀects of the spatial and
Figure 3.1 (facing page) – Example of interferogram and atmospheric correction across the
Kunlun fault - a. Flattened unwrapped interferogram from SAR acquisitions on 10-16-
2006 and 11-20-2006, in radar geometry. b. Corresponding stratified delay map predicted
by ERA-I. Colored dots indicate ERA-I grid points location and correspond to colored
delay functions in e.. c. Residuals after correction of a. by b. d. SRTM Digital elevation
model. Go : City of Golmud. e. Black dots : pixel phase values as a function of eleva-
tion. Red, green, blue lines correspond to predicted delay functions of ERA-I grid points
in red, green, blue on b., located in the Qaidam basin (north, 2600 m to 2800 m), in the
Kunlun range (center, 2800 m to 6000 m), on the Tibetan plateau (south, 4500 m to 5000
m), respectively. Continuous, dashed and dotted are for western, central and eastern point
respectively. f. Predicted delay values as a function of InSAR phase. Red dashed line indi-
cates the unit correlation. Large deviations from the unit correlation correspond to the base
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temporal variations in tropospheric stratification by computing tropospheric delay
maps coincident with SAR acquisitions using the ERA-Interim global meteorolo-
gical model. The modeled phase delay is integrated along vertical profiles at the
ERA-I grid nodes and interpolated at the spatial sampling of the interferograms
above the elevation of each image pixel. This approach is validated on unwrapped
interferograms. We show that the removal of the atmospheric signal before phase
unwrapping reduces the risk of unwrapping errors in areas of rough topography.
3.1 Introduction
Synthetic Aperture Radar Interferometry is a well-established and eﬃcient tech-
nique to monitor large scale deformations of the Earth’s surface. However, the
detection of low amplitude deformations remains challenging due to atmospheric
signals that spread over a broad range of spatial wavelengths. The dominant contri-
bution to the atmospheric phase delay, which may reach tens of centimeters, comes
from the temporal variation of the stratified troposphere (e.g. Hanssen, 2001; Cav-
alié et al., 2007). As the resulting phase patterns typically mimic the topography,
discriminating between atmospheric and deformation signals is particularly diﬃ-
cult in areas where topography and deformation are correlated (Beauducel et al.,
2000).
This issue is critical for interseismic strain measurements in active tectonic
environnements as deformations occur at a slow rate and are often masked by
long wavelength topography-related atmospheric signals (e.g. Elliott et al., 2008;
Fournier et al., 2011). This is the case of major active faults in the India-Eurasia
collision zone, where sites of expected strain maxima are chiefly collocated with
the large topographic steps surrounding the Tibetan plateau [e.g. Altyn Tagh Fault,
Kunlun Fault, Main Himalayan Thrust]. Stacking or time filtering methods using
numerous acquisitions can eﬀectively removemost of the signal induced by the tur-
bulent atmosphere (i.e. random in space and time) (e.g. Zebker et al., 1997; Schmidt
and Bürgmann, 2003). However, the long wavelength topography-correlated at-
mospheric signal has a seasonal component which may be aliased in the temporal
sampling of SAR data, resulting in biased estimates of tectonic strain rates (Doin
et al., 2009).
Several methods have been proposed to estimate atmospheric phase delay cor-
rections, including local atmospheric data collection (Delacourt et al., 1998), Global
Positioning System (GPS) zenithal delay estimations (Williams et al., 1998; Web-
ley et al., 2002; Li et al., 2006b; Onn and Zebker, 2006), satellite multispectral
imagery analysis (Li et al., 2006a) and assimilation of meteorological data in at-
mospheric models (Wadge et al., 2002; Puysségur et al., 2007). Although these
methods proved successful and accurate to mitigate part of the atmospheric phase
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delay, they rely on local data assimilation, which is rarely available.
Alternatively, an empirical phase/elevation relationship can be systematically
estimated from the InSAR data, together with orbital residuals and deformation
(e.g. Remy et al., 2003; Biggs et al., 2007; Cavalié et al., 2008; Lin et al., 2010).
Still, the inferred phase delay model needs to be simple enough (such as linearly
or quadratically related to the elevation) to avoid introducing an unreasonably high
number of parameters in the inversion. In addition, this strategy requires that de-
formation, atmospheric and orbital contributions are uncorrelated to insure a robust
estimation of parameters, which is diﬃcult to ascertain. Empirical estimations of
the atmospheric phase delay are therefore diﬃcult in situations where deformation
and topography are correlated, such as in the India-Eurasia collision zone.
We present here a simple method for systematic stratified delay mitigation
based on the global atmospheric model ERA-Interim (hereafter called ERA-I) pro-
vided by the European Center for Medium-Range Weather Forecast (ECMWF).
Doin et al. (2009) validated the use of global atmospheric models for a priori es-
timation of linear phase/elevation relationships, assumed to be homogeneous over
a radar scene. We build upon this previous study by estimating the atmospheric
phase contribution at each pixel of interferograms by spatially interpolating be-
tween ERA-I grid nodes the modeled delay at the pixel’s elevation. In the follow-
ing sections, we explain how to derive phase delay maps from the ERA-I models
outputs. We then validate our approach using ENVISAT C-band interferograms,
highlighting the agreement between observed and modeled topography-dependent
phase delays. We finally show that applying this method in areas of rough topog-
raphy to remove the modeled atmospheric component of the phase from wrapped
interferograms reduces the local phase variance and helps with unwrapping.
3.2 Atmospheric Phase Delay Modeling
The LOS single path tropospheric delay δLsLOS (z) at an elevation z is the integral
of the air refractivity between the surface elevation z and an elevation of reference




















where θ is the local incidence angle, Rd = 287.05 J.kg−1.K−1 and Rv = 461.495
J.kg−1.K−1 are respectively the dry air and water vapor specific gas constants, gm
is a weighted average of the gravity acceleration between z and zre f , P is the dry
air partial pressure in Pa, e is the water vapor partial pressure in Pa, and T is the
temperature in K. The constants are k1 = 0.776 K.Pa−1, k2 = 0.716 K.Pa−1 and
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Figure 3.2: Example of interferogram and atmospheric correction across the Kunlun fault - Same as Fig. 3.1, for
acquisitions on 07-23-3007 and 08-27-2007.












Figure 3.3: Local phase/elevation ratios - a. Local phase/elevation ratio of interferogram
between acquisitions 10-16-2006 and 11-20-2006, in radar geometry. One color cycle is
2π rad/km. b. Local phase/elevation ratio on the corresponding stratified delay map
predicted by ERA-I. Ratios are estimated on a 10×10 km2 sliding window.
k3 = 3.75 · 103 K2.Pa−1 (Smith and Weintraub, 1953). zre f is chosen as the height
above which the delay is assumed to be nearly unchanged with time (typically
10000 m). The first term in equation 3.1 corresponds to the dry air component of
the delay path, while the second term is related to air moisture.
ERA-I is a global atmospheric model computed by the ECMWF based on a
4D-Var assimilation of global surface and satellite meteorological data (Dee et al.,
2011). This re-analysis provides values of several meteorological parameters on a
global ∼ 75 km grid from 1989 to the present day, at 0 am, 6 am, 12 pm and 6
pm UT daily. The vertical stratification is described on 37 pressure levels, densely
spaced at low elevation (interval of 25 hPa), with the highest level around 50 km
(1 hPa). The pressure levels located under the local elevation of grid nodes are
obtained by extrapolation.
For each acquisition date, we select the ERA-I output that is the closest to the
SAR acquisition time. We interpolate the temperature, water vapor and dry air par-
tial pressure provided at each pressure level to predict the delay as a function of
elevation δLsLOS (z) on each ERA-I grid point in the vicinity of the radar scene. A
bilinear interpolation in the horizontal dimensions and a spline interpolation along
altitude is then applied to produce a map of the predicted delay. Total delay maps
at epoch of acquisitions are then combined by pairs to produce diﬀerential delay
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Figure 3.4: Correction Quality - a. RMS comparison of unwrapped interferograms cor-
rected from the best fitting orbital plane (gray bars) and corrected from the full-grid ERA-I
predicted atmospheric delay map (red bars). b. RMS comparison of unwrapped interfer-
ograms corrected from empirical linear phase/elevation relationship (blue bars), corrected
from atmospheric delay computed from one single ERA-I grid point (green bars) and cor-
rected from the full-grid ERA-I predicted atmospheric delay map (red bars). The black
arrow indicates interferogram shown on Fig. 3.1.
maps corresponding to each interferogram. The use of the precise formulation
of the single path LOS delay and of the profiles of temperature, water vapor and
dry air partial pressure is of importance to compute an accurate delay fonction,
whereas surface measurements and approximate delay formulas prove to be insuf-
ficient (Fournier et al., 2011).
3.3 Validation on unwrapped interferograms
We validate our approach in the area of the left-lateral Kunlun fault, where no
in-situ meteorological data is available. This fault separates the Qaidam basin to
the north (∼ 2500 m) from the Tibetan plateau to the south (∼ 5000 m), following
the eastern Kunlun range, whose highest peak reaches ∼ 6000 m (Fig. 3.1). Con-
sequently, topography and interseismic deformation are correlated in this area and
any empirical method based on phase/elevation relationship to describe the atmo-
spheric phase delay would likely result in biased estimates of the fault slip rate.
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From 33 Envisat raw data on track 090 across the Kunlun fault, we generate,
look 16 times, filter and unwrap 33 interferograms, using the NSBAS processing
chain (Lodge et al., 2011) coupled with ROI_PAC (Rosen et al., 2004). As the
Kunlun fault slip rate is about 1 cm/yr (Wang et al., 2001; Van Der Woerd et al.,
2002), we only generate interferograms whose temporal baseline does not exceed
2 months (i.e. with negligible tectonic deformation signal). Modeled diﬀerential
delay maps are subtracted from each interferogram. Orbital errors are then removed
by adjusting a second-order polynomial surface to the residual.
Fig. 3.1 shows a comparison between unwrapped interferograms and mod-
eled delay maps. The uncorrected, unwrapped interferogram, generated from two
winter acquisitions reveals topography-related features. However, as shown on
Fig. 3.1e, the relationship between pixel phase and elevation is neither linear nor
quadratic, suggesting a complex delay function. Nevertheless, a close examina-
tion of ERA-I predicted delay functions δLsLOS (z) on the scene reveals that the
pixel phase values agree with the predicted phase at the closest ERA-I grid point
(Fig. 3.1e). This indicates that most of this apparent complexity is due to a lateral
variation of the delay/elevation relationship, that is correctly rendered by the ERA-
I model. Fig. 3.1f shows the good pixel-to-pixel correlation between observed and
the 3D full-grid ERA-I modeled delay.
After delay correction, the RMS noise in interferometric phase drops by 87%
to a value of 0.75 rad. Strong, localized phase variations can be observed in the
residual along the Kunlun Pass fault and in the Qaidam basin, to the north, and are
likely due to hydrologically-related motion at the base of alluvial fans bounding
the Kunlun range (Fig. 3.1f). An additional example (Fig. 3.2) and the comparison
between observed and predicted local phase/elevation ratios (Fig. 3.3) are presented
in supplementary material.
The eﬃciency of themodeled delay corrections can be compared with two alter-
nativemethods: (1) data correction from the joint inversion of the linear phase/elevation
ratio together with residual orbital errors (Cavalié et al., 2008), (2) data correction
from the delay function computed from a single ERA-I grid point chosen as the one
corresponding to the lowest elevation within the scene and from residual orbital er-
rors. Initial and residual RMS are shown on Fig. 3.4. The mean RMS reduction is
similar with the three methods, (1) 71% (1.26 rad), (2) 71% (1.24 rad) while the
3D full-grid ERA-I correction gives 73% (1.15 rad). 3D full-grid ERA-I correc-
tions in areas with broad elevation ranges can therefore be systematically applied
to remove trade-oﬀs between APS and deformation.
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3.4 Improving the interferometric phase unwrapping
Correcting InSAR data using independent meteorological constraints is also
useful to curb the impact of phase ambiguities and improve the reliability of in-
terferogram unwrapping in regions of rough topography. We now focus on a
track spanning, from north to south, the southern margin of the Tibetan plateau
(∼ 5000 m elevation), the Himalayan range (with elevations greater than 6000 m),
and the Indo-Gangetic basin (elevation ∼ 0 m) (Fig. 3.5). The Himalayan range
is an active collision belt, characterized by low-angle thrusting of the Indian litho-
sphere under the Tibetan plateau. GPS and levelling studies reveal that present-day
convergence rate accommodated across the Himalayan range reaches 20 mm/yr,
resulting in a band of interseismic surface uplift oriented parallel to the range, with
a maximum rate reaching about 7 mm/yr around the latitude of the High Range
(Bilham et al., 1997; Bettinelli et al., 2006). The vertical component of the inter-
seismic strain field is consequently expected to be partly correlated with elevation,
and may therefore be diﬃcult to discriminate from stratified atmospheric eﬀects.
In addition to this issue, a significant pitfall faced by InSAR studies in the
Himalayas is the low coherence on the slopes of the mountain range, due to geo-
metric decorrelation. Furthermore, changes of the stratification of the troposphere
between epochs of radar data acquisitions result in large fringe gradients in areas
of steep topographic slopes (Fig. 3.5a). This is particularly important at the south-
ern side of the Himalaya where river incision produces rough relief (Fig. 3.5d).
Therefore, in such areas, downlooking the interferograms to improve the coher-
ence generally leads to poor results, because of aliasing of these strong atmospheric
gradients. As a consequence, correction of stratified tropospheric delay prior to in-
terferogram downlooking and unwrapping is necessary in this particular setting.
Figure 3.5 (facing page): Example of interferogram and atmospheric correction across the
Himalaya - a. Wrapped interferogram from SAR acquisitions on 17-03-2004 and 08-09-
2004, in radar geometry. b. Corresponding stratified delay map predicted ERA-I data.
Dark crosses are ERA-I grid locations. c. Residual after subtraction of b. from a.
d. SRTM digital elevation model (DEM). Dha: Dhaulagiri (8167 m); An: Annapurna I
(8091 m); Po: city of Pokhara; Tha: Thakkhola graben. Inset below each map shows a
blowup of the region indicated by the black squares. e. Observation (top, black), full-
grid ERA-I prediction (middle, red) and residuals after ERA-I correction (bottom, grey)
for local phase/elevation ratios computed in moving windows spanning the wrapped in-
terferograms. Dashed line shows zero mean phase/elevation ratio. f. Observed (x-axis)
versus predicted (y-axis) phase/elevation ratios computed in each moving window in in-
terferograms a. and b., respectively. The red dashed line indicates the unit correlation.
Correlation coeﬃcient if 0.67.
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We combine 29 ENVISAT acquisitions between 2003 and 2010 into 35 interfer-
ograms with temporal baselines between 35 days and 3.5 years, and perpendicular
baselines between 3 m and 389 m (an example is shown in Fig. 3.5). Interferograms
are downlooked by a factor 4 in range, and 20 in azimuth (Fig. 3.5a). Wrapped in-
terferograms are corrected from the stratified APS using the method presented in
Section 3.2: we compute 3D full-grid ERA-I delay maps (Fig. 3.5b), which are
then wrapped and subtracted from the interferograms (Fig. 3.5c). We estimate the
local phase/elevation ratio in a series of 15 km-wide moving windows spanning the
swath on both corrected and original interferogram to estimate the quality of that
correction. Corrections derived from ERA-I lead, in most cases, to a significative
decrease of the average phase gradient in the Himalaya, resulting in a spectacular
reduction of the density of topography-related fringes, especially on the southern
slopes of the range below the elevation of 4000 m (Fig. 3.5e). Within our dataset,
the absolute value of local phase/elevation ratios is decreased from 3.1 rad/km to
1.1 rad/km in average, which corresponds to a reduction from 2.5 to 0.8 of the to-
tal number of phase cycles across the 5000 m topographic step between Tibet and
India (Fig. 3.6).
In the context of the Himalayan range, the reduction of the absolute value of
phase/elevation ratios achieved by ERA-I has two advantages: (1) A decreased
phase gradient prevents aliasing during downlooking, and therefore improves the
coherence of downlooked interferograms. (2) The reduced phase ambiguity across
prominent topographic features decreases the risk of errors during unwrapping
(note the sharp improvement in fringe continuity in Fig. 3.5c compared to Fig. 3.5a).
3.5 Discussion
Correcting atmospheric delays using ERA-I reanalysis data has two advantages
in areas where deformation and topography are correlated and no additional meteo-
rological constraint is available: (1) No empirical adjustment of the delay functions
is needed, thus the results are unbiased with respect to other sources of errors (e.g.
orbital errors, atmospheric turbulence, DEM errors, unmodeled deformation). The
use of an a priori ERA-I correction should therefore contribute to a better orbital
ramp assessment (Fig. 3.7). (2) While reducing biases in strain rates estimation
with time series analysis or stacks (Doin et al., 2009), the method also helps the
unwrapping process in areas where the topography-related fringe rate is high. This
will be even more useful for X-band interferograms. Next-generation interferomet-
ric processing chains should include global atmospheric model outputs to perform
routine corrections of stratified tropospheric delays. The low computational cost
of the method should make its application particularly straightforward for the han-
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Figure 3.6: Fringe rate reduction in high relief areas - Absolute values of average local
phase/elevation ratios for wrapped interferograms in the Himalayan area, before correc-
tion (black), after correction with ERA-I delay map (red). Interferograms are sorted by
increasing temporal baselines. The black arrow indicates the example shown in Fig. 3.5.
such as ESA’s SENTINEL-1.
From the coarse spatial (∼ 75 km) and temporal (4 times daily) sampling of
the ERA-I model, one would expect that only broad features of the stratified tro-
posphere are corrected. Nevertheless, stratified tropospheric delay is related to
topography and therefore corrections of densely spaced fringe patterns are possible
with an accurate DEM. However, correcting for the contribution of the turbulent
troposphere would require a much denser spatial and temporal sampling of meteo-
rological parameters. Until such improvements are achieved, one needs to assume
atmospheric turbulence is random in space and time and mitigation of this eﬀect
requires the use of numerous acquisitions.
3.6 Conclusion
In this study, we show the benefits of using global atmospheric model outputs
to estimate first-order atmospheric phase delay and correct intereferograms. Such
corrections reduce biases in strain rates estimations and help the unwrapping pro-
cess.
The ability of atmospheric models to predict the atmospheric phase delay over
continental areas has been demonstrated (Elliott et al., 2008; Doin et al., 2009;
Grandin, 2009; Pinel et al., 2011, this study). However, predictions could be less
accurate over coastal areas, where temporal fluctuations of the atmospheric delay
and atmospheric turbulences are usually stronger (Doin et al., 2009). The ever-
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Figure 3.7: Improving the estimation of residual orbital eﬀects - a. Residual orbital ramp
estimated on the interferogram of Fig. 3.1 corrected with the 2D ERA-I delay prediction.
b. Residual orbital ramp estimated by a joint inversion of a linear phase/elevation relation-
ship and orbital residuals. The inferred orbital contribution is lower when correction of
the atmospheric phase delay predicted by ERA-I is made. Furthermore, orbital ramps are
likely to result in an azimuth-parallel warped plane, which is not the case when jointly es-
timated with a linear phase/elevation relationship, suggesting that atmospheric and orbital
contributions are not well separated in the empirical correction. Empirical estimation of an
homogeneous phase/elevation linear relationship on the scene lead to underestimate delay
at some places, which is compensated by unreasonnably high orbital contribution. Estima-
tion of the tectonic signal, which makes a much smaller contribution to the interferometric
phase, is therefore most likely biased using this approach.
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increasing quality and resolution of global atmospheric reanalysis and the expand-
ing amount of SAR acquisitions planned by space agencies in the next decades are
strong incentives to adopt such atmospheric corrections as a systematic step in the
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Chapitre 4. Caractérisation spatiale de l’accumulation de déformation le
long de la faille de Haiyuan
Résumé
Nous utilisons des données d’interférométrie à synthèse d’ouverture pour décrire
la répartition spatiale du champ de vitesse intersismique le long du système de faille
de Haiyuan (HFS). Deux séismes de magnitude estimée à 8 ont eu lieu le long du
HFS en 1920 et 1927, mais la section centrale, longue de 150 km connue sous le
nom de “lacune sismique de Tianzhu”, n’a pas connu de grande rupture depuis ap-
proximativementmille ans. Les données SAR acquises par le satellite Envisat sur la
période 2003-2009 couvrent la frontière nord-est du plateau tibétain, le long de trois
track descendantes et deux tracks ascendantes. Les interférogrammes ont été calcu-
lés à l’aide de la chaine interférométrique ROI_PAC. Le délai interférométrique lié
à la stratification troposphérique est corrigé de manière empirique, conjointement
avec les eﬀets d’orbites résiduels. Nous utilisons une analyse en séries temporelles
contrainte afin d’obtenir des cartes de vitesse moyenne en ligne de visée (LOS).
Ces cartes indiquent un mouvement dominant sénestre au travers de la faille de
Haiyuan, et révèlent la présence d’une zone étroite de 35 km de long présentant
un fort gradient de vitesse au travers de la faille, localisée entre la lacune sismique
de Tianzhu et la trace en surface de la rupture 1920. Nous modélisons le champ
de vitesse obtenu par une faille verticale dans un demi-espace élastique présentant,
en surface, deux segments bloqués encadrant un segment en glissement asismique,
à l’aide d’une inversion en moindres carrés. Le taux de glissement moyen est de
5 mm.an−1, du même ordre de grandeur que le taux de chargement intersismique
estimé, suggérant ainsi une contrainte accumulée quasi-nulle au cours de la pé-
riode d’observation. Localement, le taux de glissement asismique dépasse le taux
de chargement intersismique pour atteindre 8 mm.an−1, suggérant ainsi des épi-
sodes de fluage transitoires. Cette étude démontre l’importance d’un suivi continu
des déformations de surface à proximité des grandes lacunes sismiques, étant donné
le rôle des événements de glissement transitoires dans la nucléation des grandes
ruptures sismiques.
Abstract
Interferometric synthetic aperture radar data are used to map the interseismic
velocity field along the Haiyuan fault system (HFS). Two M∼8 earthquakes rup-
tured the HFS in 1920 and 1927, but its 150 km-long central section, known as
the Tianzhu seismic gap, remains unbroken since ∼1000 years. The Envisat SAR
data, spanning the 2003-2009 period, cover the north-eastern boundary of the Ti-
betan plateau along three descending and two ascending tracks. Interferograms are
processed using an adapted version of ROI_PAC. The signal due to the stratified
phase delay is empirically corrected together with orbital residuals. Mean line-of-
sight velocity maps are computed using a constrained time series analysis. These
maps show a dominant left-lateral motion across the HFS, and reveal a narrow, 35
km-long zone of high velocity gradient across the fault in between the Tianzhu gap
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and the 1920 rupture. We model the observed velocity field using a discretized
fault creeping at shallow depth and a least-square inversion. The inferred shallow
slip rate distribution reveals aseismic slip in between two fully locked segments.
The average creep rate is ∼5 mm.yr−1, comparable in magnitude with the estimated
loading rate at depth, suggesting no stress increase on the LHS segment. The re-
solved creep rate exceeds the long term rate reaching 8 mm.yr−1 locally, suggesting
transient creep episodes. The present study emphasizes the need for continuous
monitoring of the surface velocity in the vicinity of major seismic gaps as transient
creeping events may contribute to the nucleation of future large earthquakes.
4.1 Introduction
The recent improvements in space-based geodesy, with the increasing number
and accuracy of surface deformation measurements, allow us to better investigate
the stress and strain distribution and evolution within the lithosphere throughout
the seismic cycle. Coseismic and postseismic deformations are now well described
and modeled, based on InSAR and GPS data, in particular. In contrast, measuring
and modeling space and time variations of the interseismic deformation along a
fault remain diﬃcult and are now at the forefront of the research in seismotectonics
and seismic hazard assessment.
Recent advances on this topic have come from the study of subduction zones,
with the discovery of slow slip events (e.g. Japan, Ozawa et al. (2002), Cascadia,
Dragert et al. (2001), Mexico, Kostoglodov et al. (2003); Radiguet et al. (2011))
and lateral variations of interseismic coupling (e.g. Mazzotti et al., 2000; Chlieh
et al., 2008). Transient or permanent aseismic slip during the interseismic period
have also been observed along sections of intracontinental strike-slip faults (e.g.
North Anatolian Fault, Ambraseys (1970); Çakir et al. (2005), San Andreas fault,
Lienkaemper et al. (1991); Schmidt et al. (2005); Ryder and Bürgmann (2008)) or
normal faults (e.g. Doubre and Peltzer, 2007). Aseismic slip may help releasing
stress in the seismogenic part of the crust. It may also play an important role in
the triggering of large ruptures, as shown by numerical simulation (Lapusta and
Liu, 2009) and recent seismic observations (Bouchon et al., 2011). Recent stud-
ies thus point to the importance of studying the spatial patterns and rate of strain
accumulation during the interseismic phase, the involved mechanisms and their re-
lationship with the physical properties of faults and medium (Hetland and Hager,
2006; Lundgren et al., 2009; Jolivet et al., 2009). Such observations remain chal-
lenging and only a few faults are currently well documented.
We focus here on the Haiyuan fault system at the north-eastern margin of the
Tibetan plateau. Two Mw8 earthquakes ruptured long sections of this fault system
in the past century (1920, 1927, Fig. 4.1). Another section has been identified as
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- Fault Segments along the Tianzhu Gap:
 LLL: Leng Long Ling, JQH: Jing Qiang He, MMS: MaoMao Shan, LHS: Lao Hu Shan
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Figure 4.1: Seismotectonic Setting - Seismotectonic map showing the Haiyuan Fault system
and its location in the India-Asia collision zone. Fault traces are superimposed on Shuttle
Radar Topography Mission (SRTM) Digital Elevation Model (DEM). White lines and stars
represent surface ruptures and epicenters, respectively, of the M∼8 1920 and 1927 earth-
quakes. Bold grey line follows the Tianzhu seismic gap (Gaudemer et al., 1995). Black
rectangles shows the coverage of analysed Envisat SAR data, with track numbers indicated.
Seismicity from Seismological Institute of Lanzhou, Chinese Earthquake Administration
regional network is shown for the 2003-2009 period.
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a seismic gap with a high hazard (Gaudemer et al., 1995), and possible shallow
creep at its eastern end, as suggested by a previous InSAR study based on sparse
ERS data (Cavalié et al., 2008). This makes the Haiyuan fault an interesting target
to investigate along-strike variations of the interseismic strain rate in relation with
the fault seismic history and geometry.
We use Envisat SAR interferometry data to map the mean surface displacement
rate in the fault area between 2003 and 2009. Given the low expected strain rate,
methodological refinements are required (Cavalié et al., 2008). We first present the
seismotectonic setting of the Haiyuan fault system, the radar data set, and the over-
all processing strategy. We then detail specific InSAR processing steps developped
to increase the signal to noise ratio, including atmospheric phase delay correction,
interferogram selection, and time series analysis. We model the 2-D interseismic
strain rate based on mean LOS velocity maps, taking into account spatially cor-
related residual noise. We finally discuss the implications of the observed spatial
strain variations.
4.2 The Haiyuan fault system
The 1000 km-long Haiyuan fault system extends from the central Qilian Shan
to the west, to the Liupan Shan, to the east (Fig. 4.1). It contributes to the accomo-
dation of the deformation related to the India/Asia collision. Strain is partitioned
between predominantly left-lateral east-striking faulting, along the Haiyuan and
Gulang faults, and North-North-East shortening across thrusts systems (Gaudemer
et al., 1995). Left-lateral and thrusts faults connect at depth to an oblique shear
zone, through a south-dipping decollement (Gaudemer et al., 1995; Meyer et al.,
1998).
Two Mw8 earthquakes occurred on the Haiyuan fault system in the past cen-
tury (Fig. 4.1). The 12-16-1920, Mw8-8.3, Haiyuan earthquake broke the eastern
∼240 km-long section of the Haiyuan fault (e.g. Deng et al., 1986; Zhang et al.,
1987). The 05-23-1927, Mw8, Gulang earthquake ruptured south-dipping thrusts
located at the south-eastern end of the Qilian shan (Gaudemer et al., 1995; Xu et al.,
2010). In contrast, the 260 km-long section of the Haiyuan fault, west of the 1920
rupture, was identified as a seismic gap, the Tianzhu gap, with a high seismic haz-
ard (Fig. 4.1) (Gaudemer et al., 1995). From a paleoseismological study, Liu-Zeng
et al. (2007) estimated the recurrence time of earthquakes along the Tianzhu gap
to be about 1000 years, with the last two large earthquakes occuring at 1092 AD
and at 143 or 374 AD (estimated Mw8). A few Mw5-6 events have occured near
the extremities of the gap, in the past 20 years (Lasserre et al., 2001). An intense
micro-seismic activity also concentrates in between the 1920 rupture and the seis-
mic gap (Fig. 4.1).
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The Holocene slip rate of the Haiyuan fault was estimated from oﬀset mea-
surements and dating of morphological markers (alluvial terrasses and moraines).
It decreases from west to east, from 19±5 mm.yr−1 along the Leng Long Ling
segment (Lasserre et al., 2002), to 12±4 mm.yr−1 along the Mao Mao Shan seg-
ment (Lasserre et al., 1999), down to 3.5-10 mm.yr−1 along the 1920 rupture
(8±2 mm.yr−1, Zhang et al., 1988, 4.5±1 mm.yr−1, Li et al., 2009). As for most
strike-slip faults in Tibet, the short term (i.e. geodetic) slip rate of the Haiyuan
fault, that may vary during its seismic cycle, diﬀers from the average long term
(i.e. Quaternary) slip rate (e.g. Thatcher and Murray-Moraleda, 2010; Loveless
and Meade, 2011). Large scale, rigid block models based on GPS data over China
(e.g.Gan et al., 2007) indicate a 8.6 mm.yr−1 slip rate on the Haiyuan fault. Cavalié
et al. (2008) derive a 4.2-8 mm.yr−1 slip rate from the modelling of a fault-parallel
velocity profile across the fault, near the junction between the 1920 rupture and
the Tianzhu gap, using sparse ERS InSAR data between 1993 and 1998. Addition-
aly, they highlight a strong strain concentration in the fault zone and suggest the
presence of creep at shallow depth. In the following, we further characterize the
interseismic slip rate on the fault, and its along-strike variations at shallow depth
based on denser time series of InSAR data, covering an extended study area and
period.
4.3 Envisat data set and interferogram processing
We process all available radar data acquired by the ENVISAT satellite from two
ascending and three descending orbits, to measure the interseismic deformation
along the Haiyuan fault system (Fig. 4.1). This data set covers the eastern part of
the Tianzhu gap as well as the western end of the 1920 rupture, over a 60000 km2
area. Data span the 2003-2009 period, with almost monthly acquisition since 2007.
21 to 32 images are combined into 83 to 167 interferograms, depending on the track
number (Tab. 4.1).
We use an interferometric chain that includes routines from the ROIPAC soft-
ware (Rosen et al., 2004) and additional modules to process raw data into inter-
ferograms (Lodge et al., 2011). Precise DORIS orbits are provided by the Euro-
pean Space Agency. The main processing steps are the following: (1) Single Look
Complex (SLC) images are computed with a common doppler, chosen so that their
doppler bandwidths overlap with each other at 90% minimum. (2) We select a
single master image with medium perpendicular and temporal baselines within the
dataset, following Hooper et al. (2007). (3) All SLCs are coregistrated in the mas-
ter image geometry using a Digital Elevation Model (DEM) assisted procedure.
Distortions between master and slave images are first estimated using an amplitude
correlation technique. Computed distorsions in azimuth are adjusted by a 2D
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quadratic polynomial:
f (R, A) = aA2 + bRA + cA2 + dR + eA + f , (4.1)
where R and A are the pixels range and azimuth, respectively, and a to f are poly-
nomial coeﬃcients to estimate. Distortions in range are then adjusted by a constant
to match their prediction, derived from a priori orbital parameters and pixel ele-
vations. (4) We select image pairs with a perpendicular baseline smaller than 400
meters and a temporal baseline greater than six months, following a Small Baseline
approach (Berardino et al., 2002). This provides a good compromise in terms of
interferograms signal-to-noise ratio and coherence. (5) Full resolution diﬀerential
interferograms are obtained after range spectral filtering adapted to the local eleva-
tion slope (Guillaso et al., 2006, 2008). Steps (3) and (5) improve the coherence
at long perpendicular baselines in areas of rough topography. We use the Shut-
tle Radar Topography Mission Digital Elevation Model (Farr and Kobrick, 2000)
oversampled by a factor of 2 after referencing to the WGS84 ellipsoid. (6) Interfer-
ograms are looked by a factor 4 in range and 20 in azimuth, filtered (Goldstein and
Werner, 1998), and unwrapped (Goldstein et al., 1988). (7) We finally perform an
atmospheric mitigation process and a time series analysis, described in the follow-
ing sections. It allows us to recover the phase increments between two acquisition
dates.
4.4 Correction of Atmospheric phase delay and Or-
bital errors
The unwrapped diﬀerential interferometric phase Φi,j between two dates i and j
can be written as the sum of four terms:
Φi,j = φdef + φorbit + φatmo + φnoise, (4.2)
where φdef is the expected deformation signal related to the fault, φorbit is the resid-
ual orbital phase, φatmo the atmospheric phase delay and φnoise the residual noise
from instrument, decorrelation, coregistration or DEM errors.
4.4.1 Tropospheric phase delays
As phase delays related to dispersive eﬀects in the ionosphere can be neglected
in C-band, we consider here only the tropospheric propagation delays, related to the
spatial and temporal variability of the air refractivity index. Tropospheric delays
are separated into a stratified component, corresponding to the vertical stratifica-
tion averaged over the scene, and a turbulent term, that is considered random in
4.4. Correction of Atmospheric phase delay and Orbital errors 89
(a) 040626-080112
20 km
(b) 041218-080112 (c) DEM (SRTM)
(d) Corrected 041218-
080112
Figure 4.2: Atmospheric Phase Screen - Examples of interferograms showing a. turbulent
atmospheric patterns and b. stratified atmospheric phase delay correlated with elevation.
c. Digital Elevation Model from SRTM, one color cycle represents 350 meter elevation
change. d. same as b. after correction from stratified atmospheric delay and orbital errors.
One color cycle represents 2 rad along LOS.
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space and time (Fig. 4.2 a). It can be eﬃciently removed by interferogram stacking
(e.g. Zebker et al., 1997; Ryder and Bürgmann, 2008) or time-series analysis (e.g.
Ferretti et al., 2001; Schmidt and Bürgmann, 2003). The “stratified” component of
the tropospheric phase delay (Fig. 4.2 b) only depends on the temporal variations
of the troposphere vertical stratification in between the minimum and maximum
elevations of a scene (Doin et al., 2009). It is related to elevation and mimicks
topography on interferograms (Fig. 4.2 b and c). Estimates of displacement rates
may be biased by stratified delays, because of the uneven sampling throughout the
season cycle (Doin et al., 2009).Therefore, such delays must be corrected prior to
or during the time series analysis (Elliott et al., 2008).
4.4.2 Correction strategy
To account for trade-oﬀs between φdef, φorbit and φatmo, we estimate these con-
tributions through a joint inversion (Cavalié et al., 2008). We use the following
simplified expression of equation 4.2:
Φi,j = σi,jD + αi,jR + βi,jA + γi,jRA + δi,j + ki,jz + φrand + φnoise. (4.3)
φorbit is a function of the range R and the azimuth A. φatmo is divided into a strat-
ified tropospheric phase delay, approximated by a linear function of the elevation
z, and a turbulent contribution φrand. φdef is scaled to D, an interseismic elastic half-
space model, projected in the Line-Of-Sight (Savage and Burford, 1973; Cavalié
et al., 2008).
For each interferogram, produced with acquisitions i and j, we jointly solve for
parameters σi,j, αi,j, βi,j, γi,j and ki,j using a least-square minimization. To ensure
that stratified delay corrections are consistent within the interferogram network,
we reestimate the delay/elevation ratios ki,j through a time series analysis (Cavalié
et al., 2007; Elliott et al., 2008). Orbital parameters are reestimated in a similar
way (Biggs et al., 2007).
All interferograms are corrected from the derived orbital and stratified delay
contributions. Figure 4.2 d and 4.3 a show an example of such correction, which
illustrates the validity of the delay/elevation linear trend approximation. The de-
lay/elevation relationship reestimated with a network approach shows a better agree-
ment with the InSAR data, from low to high elevation.
4.4.3 Correction Validation
Global atmospheric models allow to compute the stratified tropospheric phase
delay as a function of elevation as well as the corresponding delay/elevation ratio
(Doin et al., 2009). We compare the InSAR derived delay/elevation ratios with
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a. b.
Figure 4.3: Atmospheric Correction - a. Phase/Elevation correlation plot from fig-
ures 2 b (gray dots). Blue line is the linear fit to data. Red curve is the predic-
tion from global atmospheric model ERA40. Black dashed line is the linear trend,
inverted through a time series analysis, used to correct interferograms, as shown in
figure 2 d. b. Comparison between delay/elevation ratios derived from InSAR data
and ERA40 model. Black/red/green/blue/purple dots represents respectively tracks
061/333/290/469/240. Black dashed line represents the unit correlation. The regression
coeﬃcient is 0.71
prediction from the ERA40 analysis provided by the European Centre for Medium-
Range Weather Forecast (Fig. 4.3, Uppala et al., 2005).
For each acquisition date, we extract the specific humidity, the temperature and
the geopotential height at each of the 21 pressure levels at one grid point per track
chosen at the lowest elevation within the studied area. Parameters are taken at 6
AM and 6 PM, for descending and ascending tracks respectively. We then generate
ERA-derived delay/elevation ratios for all interferograms.
Figure 4.3 b shows the good agreement between InSAR derived and ERA40 de-
rived delay/elevation ratios, with slight diﬀerences from one track to another. Dis-
crepancies for some interferograms may be due to the prevailance of turbulences, to
a complex vertical stratification of the troposphere with non-linear delay/elevation
relationship, or to poorly constrained model parameters at some dates.
4.5 Time Series Analysis
After interferogram corrections from residual orbital errors, phase/elevation
correlation and referencing, we produce mean Line-Of-Sight (LOS) velocity maps
for each track, to investigate for spatial variations of interseismic strain across the
Haiyuan fault. Interferogram stacking is one way to compute mean LOS velocity
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maps (e.g. Peltzer et al., 2001; Wright et al., 2001). It reduces random noise by a
factor of √N, if N independent interferograms are used (Zebker et al., 1997). How-
ever, it requires a proper selection and weighting of interferograms, based on their
signal-to-noise ratio (Cavalié et al., 2008) and beforehand corrections of tropo-
spheric phase delays to obtain reliable, unbiased velocity estimates (Cavalié et al.,
2008; Doin et al., 2009). Time series analysis is preferably used for large sets of
interferograms (e.g. Berardino et al., 2002; Schmidt and Bürgmann, 2003; Hooper
et al., 2007; Cavalié et al., 2007; Ferretti et al., 2007). It preserves data ordering
through time and takes advantages of redundancy in the spatial and temporal base-
line spaces, so that time-dependent ground deformation can be decorrelated from
random atmospheric noise, unwrapping and DEM errors.
We follow a variant of the SBAS approach (Berardino et al., 2002) described
by Lopez-Quiroz et al. (2009) to build the displacement time series and derive best
fit interseismic velocity maps.
4.5.1 Constrained Time Series





δϕk and ϕ1 = 0, (4.4)
where ϕ1 is the phase value at the first acquisition date among N in the data set,
and Φi, j is the pixel interferometric phase between dates i and j, and δϕk are phase
increments between successive dates k and k + 1. For some pixels, the interfero-
gram network may be separated into independent groups of interferograms, with
no geometrical and temporal overlap. Equation 4.4 is usually inverted using a Sin-
gular Value Decomposition method to overcome this limitation (Berardino et al.,
2002). We favor the inversion approach of Lopez-Quiroz et al. (2009): a linear
phase model is used to connect independent groups of images, as an additional
constraint to equation 4.4. We also take into account for DEM errors, correlated




δϕk = VΔtl + eBl⊥ + c, (4.5)
where V is the mean LOS velocity for the considered pixel, Δtl = tl − t1 is the
time interval between acquisition 1 and l, e is proportional to the DEM error, Bl⊥
is the perpendicular baseline of acquisition l, with respect to the first acquisition
and c is a constant. We combine equation 4.4 and 4.5 and invert the corresponding
linear system using a least-square minimization scheme (Anderson et al., 1999)
(Appendix A.1).
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Figure 4.4: Selection Process - For Track 061: (a) Relative perpendicular baseline of all radar
images as a function of their acquisition dates. Dashed lines indicate processed images
pairs. Black lines show interferograms selected for Time series analysis. (b) Noise energy
function Sp as a function of distance for each interferogram, normalized by the temporal
baseline. Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function. (c) Noise
energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by inversion. Error bars are 1
sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1 rad are rejected. (d) Resolution of inverted
Sp(30) values. Acquisitions with resolution less than 0.75 are rejected.
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We perform this inversion for each pixel that is unwrapped for at least 50% of
the interferograms. In the end, we obtain for each track independently the phase
increments at all pixels, the mean LOS velocity and a DEM correction map in the
radar geometry.
4.5.2 Data selection
To improve the signal-to-noise ratio of the mean LOS velocity maps, we select
images with the lowest residual atmospheric noise prior to time series analysis
(Tab. 4.1). We first compute the 1-D energy function, Sp, of the residual noise, for
each interferogram with at least 30% of unwrapped pixels (Puysségur et al., 2007;





where N(x) is the number of pairs of pixels m and n separated by a distance x, Φm
and Φn are the interferometric phases of pixels m and n, respectively. The energy
function (or noise spectrum) provides an estimate of the noise correlation distance
(∼ 30 km) and of the amplitude of the residual turbulent atmospheric noise for
each interferogram (sill value over ∼ 30 km, Fig. 4.4). Sp(x) increases from short
distances to ∼ 30 km, over which it flattens for most interferograms.
We solve for the noise spectrum at each acquisition date using a least-square
inversion of interferograms spectra (Appendix A.2). Figures 4.4 c and d show the
inverted sill values of the spectra and their associated resolution, for each acquisi-
tion date on track 061. The highest (resp. lowest) spectra values mostly correspond
to the summer (resp. winter) acquisitions, as expected from Doin et al. (2009).
We select radar scenes with low and well resolved spectra sill values. Our tests
show that the selection of scenes with a sill value below 1 rad and a resolution above
0.75 is a good compromise in terms of data set decimation and noise reduction
on the LOS velocity maps. Only interferograms computed from these scenes are
used in the time series analysis. About 25 to 45% of the images are eliminated,
depending on the track number (Tab. 4.1). The resulting interferogram network for
track 061 is shown on Figure 4.4 a. Supplementary materials illustrate the selection
process for tracks 240, 290, 333 and 469.
Figure 4.5 (facing page): Line-Of-Sight velocity Maps -Mean Line-Of-Sight velocity maps from
time series analysis for each track. One color cycle (yellow/pink/green) is 9 mm/yr toward
the satellite. Fault traces as in Figure 4.1. Boxes show location of profiles on Figure 4.6.
Background shade is from SRTM DEM.
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4.5.3 Analysis of Mean LOS Velocity Maps
Figure 4.5 shows the LOS velocity maps obtained for two ascending and three
descending tracks after georeferencing to the ground geometry. The residual noise
level of the velocity maps is greatly reduced compared to that of the corresponding
interferograms (Fig. 4.4 b and supplementary materials). It varies from 0.15 rad.yr−1
for track 061 to about 0.25 rad.yr−1 for track 469. This corresponds to 30 to 50% of
the expected velocity step across the fault (0.5 rad.yr−1 corresponds to 6 mm.yr−1
in fault parallel velocity, assuming a pure strike-slip motion on a vertical fault)
(Cavalié et al., 2008). The higher noise level on track 469 (Fig. 4.5) likely results
from the dataset quality, with fewer images than on other tracks, aﬀected by a more
significant turbulent tropospheric signal (Tab. 4.1).
The first remarkable feature on Figure 4.5 is the steep LOS velocity gradient
across the Haiyuan fault, on all tracks. This step has opposite signs on descend-
ing and ascending tracks, consistent with left-lateral motion, and reaches up to
0.5 rad.yr−1 along LOS (Fig. 4.5 and Fig. 4.6). The shape of the velocity profiles
across the fault is in overall consistent with a classic arctangent shape predicted
by elastic models across a strike-slip fault (Savage and Burford, 1973). However,
along-strike variations of the strain distribution are observed, in the near fault zone
in particular, due to the combination of horizontal and vertical motion or to various
degrees of coupling in the seismogenic zone.
The velocity gradient across the fault varies from west to east. While rather
smooth along the trace of the 1920 rupture (Fig. 4.5 and Fig. 4.6 a.), it becomes
sharper and concentrated in a 35 km-long narrow zone along the Lao Hu Shan
(LHS) segment at the eastern end of the Tianzhu gap (Fig. 4.5 and Fig. 4.6 b).
Furthermore, the LOS velocity step observed in the near fault zone is higher than
that in the far field (Fig. 4.6 b). These observations suggest that the upper seis-
mogenic part of the crust is fully locked along the 1920 rupture segment and is
creeping along the LHS segment, at a rate that may exceed the tectonic loading
rate at depth.
In between these 2 segments, the left-stepping releasing jog (∼ 10 km-long
and 5 km-wide) shows a LOS velocity increase on both ascending and descending
tracks (Fig. 4.5 and Fig. 4.6 c). This indicates a vertical motion, away from satel-
lite, consistent with subsidence in a pull-apart basin (“Jingtai Basin” hereafter).
Other subsiding areas are visible in the central part of the 1920 rupture, most likely
Figure 4.6 (facing page): Fault Perpendicular Profiles - Mean Line-Of-Sight velocity profiles
(black lines) with 2-sigma deviation (grey lines). Dashed black lines show prefered model
of Figure 4.7, corresponding elevation profiles are shown at bottom. Profile location are
shown on Figure 4.5: a. 1920 rupture, b. Tianzhu gap and c. Jingtai Basin.
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corresponding to mining or other human-related activities.
A velocity gradient of up to 0.25 rad.yr−1 along the LOS is also visible about
40 km north of the Haiyuan fault and may be associated with predominantly left-
lateral motion on the Gulang fault.
4.6 Fault slip-rate Modeling
To investigate further the spatial variations of the strain rate along the diﬀerent
segments of the fault, we invert the LOS velocity maps to estimate a slip-rate on
the deep part of the fault and the slip-rate distribution along its shallow part.
4.6.1 Model Geometry and Parametrization
Our fault model is based on the following simplifications: (1) slip on the deep
section of the fault, below the 20 km seismogenic depth (Lasserre et al., 2001),
is assumed to be purely horizontal and uniform, (2) slip on the shallow section
can vary along strike in amplitude and rake. We assume that the fault is vertical.
Its shallow part is divided into two segments, corresponding to the eastern end of
the Tianzhu gap and to the 1920 rupture, following the fault surface trace mapped
from satellite images and fieldwork. It is discretized into 512 2.5 × 2.5 km patches
(Fig. 4.7). The deep section of the fault is considered as a unique dislocation fol-
lowing a smoothed trace with respect to that at the surface.
We solve for (1) both the strike-slip and dip-slip components of the slip rate on
the shallow patches, (2) a uniform strike-slip rate at depth, (3) a bilinear ramp in
longitude and latitude and a constant to correct for residual orbital errors for each
LOS velocity map. We use the generalized least-square solution (Tarantola, 2005):
mpost = mprior + (GtC−1D G + Cm)−1GtC−1D (dobs −Gmprior). (4.7)
mprior andmpost are the vectors of a priori and a posteriorimodel parameters (mprior
is the null vector). Vector dobs contains the LOS velocity values for all pixels cov-
ered by at least one ascending and one descending track after data decimation. We
subsample each LOS velocity map using a quadtree algorithm based on the spa-
tial phase gradient (Welstead, 1999; Sudhaus and Jònsson, 2009). The maximum
quadtree box size is 16 × 16 pixels (approx. 700 × 700 m2). We eliminate pixels
that are too close to the fault surface trace (less than 0.5 km from the fault). The G
matrix contains the LOS velocity kernels on each subsampled data point computed
for unit slip-rate values on each fault patches. We model the 3D surface displace-
ment using the analytical solution of Okada (1985) for a rectangular dislocation
embedded in a semi-infinite homogeneous elastic half-space. The projection in the




































































Figure 4.7: Shallow slip model - Vertical 2.5 × 2.5 km2 gridded fault model in the upper
20 km, with inverted shallow slip rate distribution and associated standard deviation: (a)
and (b) strike-slip and (c) and (d) dip-slip components. Positive values are for east ward
and uplift motion south of the fault, respectively. Blue and red line outline the Tianzhu gap
and 1920 rupture fault traces. Grey shaded fault patches correspond to patches on which
model is poorly resolved (R < 0.63).
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Figure 4.8:Data Noise Description - Empirical covariogram (grey dots) and fitted covariance
functions (continuous lines) for each track.
LOS takes into account for the incidence angle at each pixel location. Additional
terms in G are related to the modeling of residual orbital ramps.
The model covariance matrix Cm is used to smooth the slip-rate solution on the






e −d(i,j)2λ , (4.8)
where σm is the a priori standard deviation of the slip-rate model parameters, fixed
at 10 mm.yr−1, λ is the correlation length (ie. the smoothing characteristic dis-
tance), λ0 is a scaling factor fixed at 2.5 km, which corresponds to the mean dis-
tance between adjacent, shallow patches and d(i, j) is the distance between patches
i and j. The exponential form in equation 4.8 allows more smoothing at long
distances and more variability at small distances than a gaussian form (Radiguet
et al., 2011). The strike-slip and the dip-slip components on fault patches are in-
dependent, so that Cm is built as two independent blocks, one for each component.
Covariances on the strike-slip rate at depth and on the bilinear ramp terms are set
high enough to ensure a suﬃcient degree of freedom.
CD is the downsampled data covariance matrix that takes into account the resid-
ual spatially correlated noise of the mean LOS velocity maps, using the empirical
covariance function of each map (Sudhaus and Jònsson, 2009, Fig. 4.8 and Ap-
pendix A.3).
4.6.2 Inversion Results
We perform the inversion for diﬀerent values of the correlation lengths λStrike
and λDip for the shallow strike-slip and dip-slip rates, respectively. Each solution is
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where ∇2mpost is the spatial Laplacian of the slip rate distribution and Np is the
number of fault patches (Jònsson et al., 2002). We use the L-curve criterion to
determine the optimal smoothing (Hansen, 1992). Our prefered model is chosen
for λStrike = 12 km and λDip = 16 km (Fig. 4.7), as a good compromise between
model roughness and the RMS (Fig. 4.9). The a prioriRMS, computed withmprior,
is ∼ 1 mm.yr−1. The a posteriori RMS, computed from the prefered mpost, is
0.6 mm.yr−1. The fit to data is shown on profiles on Figure 4.6. An oversmoothed
model with a large correlation length (λ >> 100 km) would give an a posteriori
RMS around 0.7 mm.yr−1, suggesting that most of the RMS decrease between
a priori and a posteriori models is due to the modeling of the slip rate on the
deep section of the fault, fitting far field observations. Uncertainties on the model
parameters, as well as trade-oﬀs between parameters (Fig. 4.10), are computed
from the a posteriorimodel covariance matrix (details are given in Appendix A.4).
The inverted, deep left-lateral slip rate is 5.3 ± 1 mm.yr−1, in overall agree-
ment with previous InSAR or GPS derived studies (Gan et al., 2007; Cavalié et al.,
2008). As the spatial wavelength of the residual orbital ramps is comparable to that
of the far field deformation, the deep slip rate is correlated with residual orbital
parameters (Fig. 4.10). The correlation is low with the longitude ramp (±0.2, posi-
tive for descending orbits, negative for ascending orbits), and high with the latitude
ramp (±0.7), as expected from the fault orientation. This correlation results in a
deep slip rate variation of ∼ 0.6 mm.yr−1, which remains below the 1σ error on the
deep slip rate (∼ 1 mm.yr−1).
The slip rate on the shallow part of the fault is highly variable (Fig. 4.7). Three
distinct sections can be identified. (1) The western section of the Tianzhu gap,
west of the Lao Hu Shan, can be considered as locked. Shallow slip rate values do
not exceed 2 mm.yr−1, on the order of uncertainties for both slip components, (2)
The fault section that ruptured during the 1920 Haiyuan earthquake appears locked
as well. Fault patches at the eastern edge of this section show dip-slip motion.
However, they are associated with a poor resolution (< 0.6) at model edges. This
likely results from the poor data quality in this area, as track 290 and 469 have the
highest noise level (Fig. 4.8). (3) In between the two locked sections, a creeping
zone is observed along the eastern end of the Tianzhu gap, as inferred from the
mean LOS velocity maps (Fig. 4.5). It extends for about 35 km along strike, down
to the imposed 20 km depth, with most of the creep concentrated between 5 and
15 km depth. Slip is mostly strike-slip, with a maximum rate of 8±2 mm.yr−1, and
a mean rate of 5±1.5 mm.yr−1. The strong subsidence observed in the Jingtai basin
(Fig. 4.5 and Fig. 4.7) is partly explained by a very localized dip-slip motion on the
southern bound of the basin, with a rate of 3±0.5 mm.yr−1 (Fig. 4.6).
The correlation between the estimated strike-slip rates on shallow fault patches
and the deep slip rate increases with depth but remains low, below 0.18. The cor-
relation between the shallow dip-slip rate and the deep slip rate is even lower, 0.03
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Figure 4.9: L-Curve Criterion - Data-Model Root Mean Square as a function of dip-slip rate
and strike-slip rate roughnesses. Prefered model is shown by red dot.
at maximum. This suggests that the inversion of shallow slip rate values is poorly
sensitive to the determination of the deep slip rate. Finally, we note that the reso-
lution for the dip-slip values is in overall larger than that of the strike-slip values,
likely due to the InSAR acquisition geometry.
4.7 Discussion
4.7.1 Model Limitations
All previous InSAR studies of interseismic deformation in China rely on the
inversion of average LOS velocity profiles across faults, using 2-dimensional fault
models in an elastic half-space (Wright et al., 2004; Taylor and Peltzer, 2006; Cav-
alié et al., 2008; Elliott et al., 2008;Whang et al., 2009) or thin plate modeling that
takes into account medium properties variations on both sides of the fault (Jolivet
et al., 2008). Along-strike strain variations are generally neglected. This study
shows that such variations can be detected along faults in Tibet, thanks to the large
radar data archive acquired by the ERS and Envisat satellites and an appropriate
processing, as for the well-documented San Andreas fault in California (e.g. Ryder
and Bürgmann, 2008).
However, some limitations remain in our modeling related in particular to the
simplified geometry and discretization of the modelled fault, and to kinematic as-
sumptions. The deep slip-rate likely varies along-strike, as the fault veers to the
South-East and splays into several branches, east of the Yellow river. Indeed, es-
timates of the long-term Holocene slip rate decrease from west to east (Lasserre,
2000; Li et al., 2009). Furthermore, the deep slip is probably not purely horizon-
tal, given the complex 3-D geometry of the fault system (Gaudemer et al., 1995).
Given the loss of resultion with depth and the diﬃculty of modelling long spatial
wavelenghs of the signal, we cannot account for such refinements at depth.
Figure 4.6 also shows that our model does not correctly reproduce the observed
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velocity near the fault. The fit could probably be improved by assuming smaller
fault patches at shallow depth (i.e. less than 2.5 km depth), a variable correlation
length (i.e. smoothing) and introducing slight variations of the fault dip angle along
strike at shallow depth.
Finally, we ignore the influence of the Gulang strike-slip fault on the surface
velocity field. We quantify below the consequences of this assumption on the esti-
mate of the Haiyuan fault slip-rate.
4.7.2 Tectonic loading rate
The Gulang fault splays eastward from the Haiyuan fault in between the Leng
Long Ling and the Jing Qiang He segments and merges with the Tianjing Shan
thrust, east of the Yellow river (Fig. 4.1). It acts as a south-dipping lateral thrust
ramp branching oﬀ the Haiyuan fault (Gaudemer et al., 1995). Both the Haiyuan
fault and the Gulang fault should be taken into account to estimate the present-day
tectonic loading between North Eastern Tibet to the South and the Gobi-Ala Shan
platform to the North.
A clear velocity step can be seen along the Gulan fault trace in the LOS velocity
maps of tracks 61, 333, and 240 and along associated profiles (Fig. 4.5 and 4.6).
The velocity gradient is conspicuous near 104◦E, about 40 km north of the Haiyuan
fault, with several strands forming a wide pushup structure, and becomes sharper
near 104.5◦E, after stepping to the north (Fig. 4.5, 4.6a and 4.6b). However, the
Gulang fault related velocity gradient is hardly detectable on the ascending track
469, most likely because of the higher noise level (Fig. 4.8). This velocity change is
consistent with left-lateral slip on the Gulang fault, probably combined with North-
directed thrust motion, and is about one third of that observed across the Haiyuan
fault. This seems consistent with the loading rate diﬀerence between the Gulang
and Haiyuan faults, estimated from other geodetic (1.3 mm.yr−1 and 8.6 mm.yr−1,
resp., Gan et al., 2007) or tectonic studies (4 mm.yr−1 and 10 mm.yr−1, resp.,
Gaudemer et al., 1995).
Neglecting the Gulang fault in the modeling partly biases the estimate of the
Haiyuan fault deep slip-rate. We therefore test the robustness of our result by
masking out the Gulang fault area in the velocity maps and inverting a subset of
the surface data around the Haiyuan fault. The a priori model RMS for this data
subset is 0.97 mm.yr−1, while its a posteriori RMS is 0.56 mm.yr−1. The inverted
parameters sligthly diﬀer from that of the previous model: no significant changes
are observed on the shallow slip estimates, the residual orbital parameters vary by
less than 5% and the deep slip rates are comparable for both models within the er-
ror bars (6.1 ± 1 mm.yr−1 instead of 5.3 ± 1 mm.yr−1). We emphasize that further
quantification and model refinement are out of the scope of this paper, as an ex-
tended study of the 3D geometrical complexity of the fault system at depth would
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probably require a wider spatial coverage of the area.
Finally, we conclude on a low present-day loading rate of the Haiyuan fault
along the studied segments, ∼ 5 mm.yr−1. This is in keeping with recent GPS-
derived and ERS InSAR studies (Cavalié et al., 2008; Loveless and Meade, 2011),
but contrasts with the significantly higher estimates of the long-term, Holocene rate
on the same fault segment (Lasserre et al., 1999).
4.7.3 Shallow creep
The existence of a shallow, 35 km-long, slipping zone at the junction between
two locked fault segments, one that ruptured during the Mw8, 1920 earthquake,
and one considered as a seismic gap in the late stage of its seismic cycle, is in-
triguing and raises many questions. The characteristics of this shallow slip, the
relationship with the current seismic activity and past earthquakes, the potential
mechanisms, as well as the implications on the seismic hazard in the Tianzhu gap
area, are discussed below.
The shallow slipping zone along the Lao Hu Shan segment (LHS) is coincident
with a cluster of micro-earthquakes, in contrast with the two locked segments on
both sides (Fig. 4.1 and 4.7). Over the observation time period (2003-2009), the
geodetic moment released by the shallow slip is ∼ 7.9 × 1017 N.m (eq. Mw5.9),
more than 30 times larger than the cumulative seismic moment of the recorded
earthquakes of ∼ 2.5 × 1016 N.m, indicating that most of the observed shallow
slip is aseismic. The corresponding average creep rate, ∼ 5 mm.yr−1, is similar
to the loading rate at depth, suggesting that there is, in overall, no stress increase
along the LHS segment between 2003 and 2009. However, localy, the aseismic
slip rate reaches values slightly higner than the loading rate (Fig. 4.7). Temporal
fluctuations of the creep rate thus may have occurred during the studied period,
with episodic bursts that may be related to the microseismic activity.
Similar observations of shallow creep have been made along diﬀerent sections
of the San Andreas fault (SAF). Reported creep rates along the SAF are lower
than, or equal to the plate loading rate, and vary along strike (Lyons and Sandwell,
2003; Schmidt et al., 2005; Funning et al., 2007a; Ryder and Bürgmann, 2008)
and through time (e.g. de Michele et al., 2011). Interactions between aseismic
slip, microearthquakes and larger earthquakes have been investigated. Lohman
and McGuire (2007) explain a seismic swarm near the Salton Trough as being
driven by aseismic processes, using the rate and state formalism (Dieterich, 1994).
Waldhauser et al. (2004) suggest that the fault behavior, including creeping and
locked segments, and seismicity features at shallow depth, such as streaks of mi-
croearthquakes along creeping fault zone (Rubin et al., 1999) or gaps in the seis-
micity, may relate to long lived geometrical, frictional or rheological variations
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Figure 4.10:Model parameter tradeoﬀs - Probability density function from the a posteriori
model covariance matrix between deep slip rate and each of the orbital ramp terms (along
longitude, latitude and constant). Contour for PDF values of 0.5, 0.68 (ie. σ) and 0.95 are
shown in black.
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microseismicity are likely locked and prone to generate large ruptures, while seg-
ments that exhibit strong micro- to moderate seismic activity mosltly release strain
by aseismic slip.
We have very few elements to discuss whether the shallow creep process along
the Haiyuan fault can be considered as transient or in a steady state at the scale of
the seismic cycle. The stress perturbations induced by the 1920 and 1927 earth-
quakes (both shear stress increase and normal stress decrease along the LHS seg-
ment) may have triggered the transient creep and the cluster of microseismicity
along this segment. Such a triggering process can be described by rate and state
friction laws along velocity strengthening fault segments (Dieterich, 1994). High
pressure fluids likely circulate in the fault zone and are commonly invoked as con-
tributing to the normal stress decrease on the fault plane, thus favoring transient or
steady state creep (Morrow et al., 2000). However, there is no clear reason why
it should occur exclusively on the LHS segment. The fault zone composition and
structure may play an important role as well. Weak minerals, like talc, serpentinite
or saponite, are known to decrease the friction coeﬃcient along faults, favoring
stable sliding or transient creep at depth as shallow as 0-4 km (Moore and Rymer,
2007; Lockner et al., 2011). In gouge zones in the upper crust, pressure solution
mechanism is another possible creep mechanism that may dominate over other pro-
cesses below a few kilometers from the surface. The nature of grains in the fault
gouge, their size and spatial organization strongly influence wether creep is tran-
sient or permanent and control the fault seismic behavior (Gratier et al., 2011).
A 500 m-wide shear zone with serpentine boudins has been observed in the LHS,
south of the active Haiyuan fault trace. This trace is also marked by a ∼ 60 m-wide
gouge zone, containing gypse crystals (Lasserre, 2000). However, shear zones and
gouge are observed elsewhere along the fault and not always lead to shallow creep.
Further geological and geodetic observations would be necessary to conclude on
the mechanisms of the observed creep and its temporal characteristics.
The occurrence of a future large earthquake on the Tianzhu gap remains a
plausible threat, with an expected moment magnitude of 8 to break 150 km-long,
20 km-deep fault section bearing a 5 m slip deficit accumulated over 1000 years.
Large ruptures often nucleate near major fault bends and jogs (King and Nabelek,
1985; Wesnousky, 2006), and may result from stable sliding acceleration, as mod-
elled by Lapusta and Liu (2009) and recently observed by Bouchon et al. (2011).
Because the observed shallow creep on the Haiyuan fault lies at the eastern end of
the Tianzhu gap, near a major stepover of the fault system, and shows evidence of
episodic slip rate increase in the recent years, one may speculate that the LHS fault




The time series analysis of interferograms from three descending and two as-
cending tracks of the Envisat satellite allows us to investigate the spatial variations
of interseismic strain along the Haiyuan fault system between 2003 and 2009. The
maps of the LOS surface velocity are consistent with a left-lateral motion across
the fault and reveal a narrow, ∼ 35 km-long zone of high strain, near the junction
between the Tianzhu seismic gap and the fault section, which broke in the 1920,
Mw8 Haiyuan earthquake. The slip rate distribution on the fault plane derived
from data inversion shows along-strike variations. At shallow depth (0-20 km), the
western part of the Tianzhu gap and the fault section that ruptured in 1920 appear
to be locked and are devoid of seismic activity. The 35 km-long Lao Hu Shan seg-
ment between the locked sections experiences shallow slip and is coincident with a
cluster of micro-earthquakes. This shallow slip is interpreted as due to a creeping
process, producing mostly left-lateral movement and a zone of subsidence within
the Jingtai pull-apart basin. The average shallow slip-rate (∼ 5 mm.yr−1) is compa-
rable in magnitude with the estimated loading rate at depth, assumed to be constant
along the fault. This suggests the stress is not increasing on the LHS segment at
the present time. However, the data may suggest that some episodic accelerations
of the creep have occurred during the study period, a transient process that could
be the manifestation of the nucleation mechanism of a future event that may even-
tually rupture the Tianzhu seismic gap. A better characterization of the observed
transient would require further analysis of the temporal fluctuations of the surface
velocity field at the decadal scale, combined with seismological and geological
studies. The present study, as a recent one along the San Andreas fault (de Michele
et al., 2011), emphasizes the need for continuous monitoring of creeping segments
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Les recherches présentées dans ce chapitre ont été réalisées en collaboration
avec C. Lasserre (ISTerre), M.-P. Doin (ENS), G. Peltzer (UCLA), R. Dailu (SIL,
CEA) et J. Sun (CEA). Ce chapitre devrait être soumis au journal Geophysical
Journal International avant la soutenance de cette thèse sous le titre “Creep rate
temporal variations along the Haiyuan fault seismic gap”. Au cours de ce chapitre,
nous explorons les variations temporelles du taux de glissement asismique le long
du segment identifié au chapitre 4 sur une période de 20 ans et au sein de la période
2003-2009.
5.1 Introduction
The 1000 km-long Haiyuan Fault System (HFS) accommodates dominantly
left-lateral motion as well as shortening at the North-Eastern boundary of the Ti-
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Figure 5.1: Map and average aseismic slip rate distribution - Modified from Jolivet et
al., 2011 a. Sketch map of the Haiyuan fault system; HF: Haiyuan Fault; GF: Gulang
Fault. Fault traces are in black. Red line represents the surface rupture of the 1920 M8
Haiyuan earthquake. Blue line represents the eastern section of the millennial Tianzhu
seismic gap. Black rectangles show the SAR data coverage of ascending tracks 240 and
469 and descending tracks 333, 061 and 290, analyzed by Jolivet et al., 2011 (Envisat,
2003-2009) and partly by Cavalié et al., 2008 (ERS, 1993-1998, tracks 333 and 061 only).
Grey shading indicates location of figure 5.2 for inter-comparison of both studies. b. Mean
creep rate distribution inverted from Envisat data and associated seismicity (2 ≤ Ml ≤ 4.7,
Chinese Earthquake Administration, Seismological Institute of Lanzhou).
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betan plateau. In its recent seismic history, two major earthquakes ruptured the
HFS (Fig. 5.1): the Haiyuan 12-16-1920, Mw8-8.3 Haiyuan earthquake broke the
∼240 km-long section of the Haiyuan fault, with a left-lateral mechanism (Zhang
et al., 1987;Gaudemer et al., 1995) and the 05-23-1927, Mw∼8 Gulang earthquake
occurred on thrusts in the south-eastern part of the Qilian Shan (Gaudemer et al.,
1995; Xu et al., 2010). The Haiyuan fault section extending from the western end
of the 1920 rupture, to the east, to the junction with the Gulang fault and possibly
beyond, to the west, is considered as a millennial seismic gap, referred to as the
Tianzhu gap, that could as well rupture into a M∼8 earthquake (Gaudemer et al.,
1995; Liu-Zeng et al., 2007). Estimates of the quaternary fault slip rate suggest
an overall decrease from more than 10 mm.yr−1, west of 102.5◦E, to ∼5 mm.yr−1,
east of 105.3◦E (Zhang et al., 1988; Lasserre et al., 1999, 2002; Li et al., 2009).
Geodetic estimates of the present day strain accumulation rate range between 4 and
8 mm.yr−1 but do not consider lateral variations of the strain rate (Gan et al., 2007;
Cavalié et al., 2008; Jolivet et al., 2011b).
Recently, Synthetic Aperture Radar Interferometry (InSAR) studies highlighted
the intriguing behavior of the fault at shallow depth at the junction between the
seismic gap and the 1920 rupture trace. Cavalié et al. (2008) mapped the averaged
surface strain rate across the fault from the stacking of sparse ERS data spanning
the 1993-1998 period. They first revealed the presence of shallow creep across
the Haiyuan fault, in this junction area. Extending the study area and using a dense
Envisat InSAR dataset spanning the 2003-2009 period, Jolivet et al. (2011b) further
constrained the creep lateral extension to a 35 km-long segment and described its
distribution at depth (Fig. 5.1). In overall, most of the accumulated strain is released
aseismically. The creep distribution shows lateral rate variations and the maximum
value is significantly higher than the tectonic loading rate, suggesting transient
accelerating creep episodes.
Aseismic slip has been observed on few major continental strike-slip faults,
amongwhich the San Andreas fault, California (Lienkaemper et al., 1991; Bürgmann
et al., 1998; de Michele et al., 2011) and the North Anatolian fault, Turkey (Am-
braseys, 1970;Çakir et al., 2003), thanks to the continuous improvements of geode-
tic measurements accuracy. These studies enlighten the fundamental role of aseis-
mic slip on the slip budget during the seismic cycle (Ryder and Bürgmann, 2008)
and on earthquake nucleation (Bouchon et al., 2011). Permanent creep may, as
well, act like a barrier to slip propagation (Kaneko et al., 2010), so as major fault
discontinuities (King and Nabelek, 1985;Wesnousky, 2006). Continuous and dense
monitoring of surface strain temporal evolution in between major fault segments
and especially near large seismic gaps during the interseismic period provides in-
sight into the understanding of the seismic cycle.
Following geodetic studies revealing the temporal variations of aseismic slip
rate (Murray and Segall, 2005), we investigate the present day temporal behavior
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Figure 5.2: Fault parallel velocity comparison - a. Fault parallel average velocity map cov-
ering the overlapping area of tracks 333 and 061, derived from Envisat LOS velocity maps
from Jolivet et al. 2011. b. Fault perpendicular profiles of the fault parallel velocity. Red
(resp. black) profile with associated 1-σ errors in shaded colors is from this study (resp.
from Cavalié et al. 2008).
of the strain accumulation during the 1993-2009 period in the vicinity of the junc-
tion between the Haiyuan 1920 earthquake rupture trace and the Tianzhu seismic
gap. We first analyze the fault behavior at a decadal scale, comparing averaged
velocities across the Haiyuan fault from studies by Cavalié et al. (2008) and Jo-
livet et al. (2011b). We then investigate strain temporal variations between 2003
and 2009 using the time series analysis of densely sampled InSAR data. We finally
model the temporal evolution of the shallow creep rate using an adapted version
of the Principal Components Analysis Inversion Method (hereafter called PCAIM;
Kositsky and Avouac, 2010).
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5.2 Creep rate fluctuations at a decadal scale
We compare fault perpendicular profiles of strain rate increase averaged over
the 1993-1998 period and the 2003-2009 period to estimate the evolution of the
fault behavior at shallow depth at a decadal scale.
From the stacking of 4 and 5 ERS interferograms, corrected from stratified tro-
pospheric delays, on track 061 and 333, respectively, Cavalié et al. (2008) produce
an average strain rate map on the overlapping area of the two tracks, revealing a
high strain gradient across the fault. Assuming no vertical motion and no fault per-
pendicular strain, they projected the Line-Of-Sight (LOS) velocities into the fault
parallel direction and then averaged the resulting strain rates into a fault perpen-
dicular profile. Their modeling yields a 4.2-8 mm.yr−1 short term fault slip rate
and rapid shallow creep between 2 and 7 km at depth along the fault plane, with a
11 mm.yr−1 slip rate.
With a similar interferometric processing, Jolivet et al. (2011b) selected 90 and
47 Envisat interferograms, spanning the 2003-2009 period, on tracks 061 and 333,
respectively, as inputs to a constrained time series analysis (Lopez-Quiroz et al.,
2009) to produce average velocity maps over the same area as Cavalié et al. (2008)
and to infer an averaged creep distribution. The same geometrical assumptions
were made to produce a comparable averaged fault parallel velocity profile across
the Haiyuan fault (Fig. 5.2).
The tectonic loading rate (i.e. far field) determined from Envisat data dur-
ing the 2003-2009 period is consistent with that from Cavalié et al. (2008) within
uncertainties. This suggests that geodetically determined slip rates are consistent
through time and relevant at a decadal time scale. The noise level of the 2003-2009
profile is smaller than that of the 1993-1998 profile, due to the larger amount of
data processed by Jolivet et al. (2011b) and to the applied constrained inversion
scheme (Lopez-Quiroz et al., 2009). Therefore, Jolivet et al. (2011b) provide a
finer estimation of the interseismic loading rate, about 5±1 mm.yr−1.
Focusing on the near fault area, we observe that the high strain gradient zone
became narrower from the 1993-1998 period to the 2003-2009 period. Peak veloc-
ities are reached ∼5 km away from the fault on the 1993-1998 ERS profile against
∼2 km on the 2003-2009 Envisat profile. This suggests the top of the creeping
patch at depth does not reach the surface in 1993-1998, while, on the opposite, the
fault parallel average velocity map of the 2003-2009 period, as well as the shallow
slip inversion shown on Fig. 5.1, indicates that creep spread shallower, up to the
surface (Fig. 5.2; Jolivet et al., 2011). This suggests an upward creep migration
from 1993-1998 to 2003-2009.
Such migration of the creep implies two possible scenarios: (1) the creeping
patch extends laterally, and at depth, from a narrow patch in 1993-1998 to a wider
one that finally reaches the surface and concerns the whole seismogenic fault sec-
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Figure 5.3: Data set noise level - Empirical mean semivariogram for tracks 061, 240 and
469. The sill value mentioned in the text corresponds to the semivariogram plateau at large
distances.
tion in 2003-2009; (2) the creeping patch only migrated to the surface. However,
due to the significant trade-oﬀs between the amount of slip on a fault patch and the
patch size, it appears diﬃcult to discriminate between these two creep propagation
models.
We now focus now on shorter time scale temporal variations of the creep rate
within the 2003-2009 period, with the time series analysis of a dense InSAR dataset.
5.3 Shallow creep rate fluctuations over the 2003-2009
period
In this section, we focus on a 60×60 km2 area, centered on the creeping seg-
ment of the Haiyuan fault (Fig. 5.1). We analyze data from descending track 061
and ascending tracks 240 and 469, covering the 2003-2009 period, with respec-
tively 31, 25 and 21 acquisitions. Unfortunately, no data from track 333 are used
in this study, because of a loss of coherence in the near fault area. All interfer-
ograms are generated and corrected using the ROI_PAC software (Rosen et al.,
2004) associated with the NSBAS chain, that enhances coherence over areas with
Figure 5.4 (facing page): Smoothed temporal evolution of the ground displacements - Left:
Summary of Envisat acquisitions used in this study. Pink shaded area indicates the principal
creep acceleration period. Right: Snapshots at dates 09/21/2006, 01/04/2007, 01/24/2008
and 08/06/2009 for track 240 showing surface displacements derived from the smoothed
time series analysis of InSAR data (1st col.), derived from the projection along the imposed
time function (2nd col.) and modeled (3rd col.). Profile 1 is on figure 5.5a.
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steep topography (Lodge et al., 2011). Each interferogram is corrected from strati-
fied tropospheric delays and residual orbital eﬀects to maximize the signal-to-noise
ratio. A complete description of the interferograms generation and their correction
can be found in Jolivet et al. (2011b). Out of the 167, 130 and 88 interferograms
produced by Jolivet et al. (2011b) on track 061, 240 and 469, respectively, we use
87, 74 and 48 of them as input for the present time series analysis. We select these
interferograms on the basis of their coherence (i.e. more than 50% of unwrapped
pixels) and so that no disconnected image subset remains in a time/baseline plot.
5.3.1 Envisat InSAR time series analysis
To investigate strain rates temporal fluctuations, each pixel’s phase is analyzed
through time, taking into account that the selected interferograms are a combina-
tion of deformation, Digital Elevation Model (DEM) errors and residual turbulent
atmospheric eﬀects. We assume that the turbulent atmospheric phase screen is
random in space and time, with a short temporal characteristic wavelength. Conse-
quently, we apply a temporal gaussian filter on the phase evolution to smooth the
high frequency atmospheric turbulences and highlight the contribution of tectonic
related deformations (Ferretti et al., 2001; Berardino et al., 2002; Schmidt et al.,
2005; Hooper et al., 2007). The phase evolution through time is computed from
the selected interferograms by solving the following linear problem independently
for each pixel:
Φi, j = ϕ j − ϕi and ϕ1 = 0 (5.1)
∀k ∈ [1,N] 0 = ϕk − ϕsk − αΔB⊥k , (5.2)
where N is the number of SAR acquisitions, Φi, j is the pixel phase value for the
interferogram combining acquisitions i and j, ϕi is the phase value at acquisition
time i, ϕsk is the “smoothed" phase value at the time of acquisition k, ΔB⊥k is the
perpendicular baseline between acquisitions k and 1 and α is proportional to the
Digital Elevation Model error.
Model parameters (i.e. pixel phase evolution, smoothed pixel phase evolution,
DEM correction coeﬃcient) are inverted using the generalized least square solution
for linear problems (Tarantola, 2005):
mpost = mprior + (GtC−1D G + Cm)−1GtC−1D (dobs −Gmprior). (5.3)
The vectorsmprior andmpost contain the a priori and a posteriorimodel parameters,
respectively, with mprior set to the null vector. The design matrix, G, is built from
equations 5.1 and 5.2. The data vector, dobs, contains interferograms pixel phase
values followed by zeros. We compute the acquisition variance values by inverting
the interferogram empirically determined autocovariance values in a least square
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scheme. The acquisition variance values are an estimate of the noise level of each
acquisition and are used in the a priori data covariance matrix, CD, in the lines
corresponding to equation5.2. Diagonal terms corresponding to equation5.1 are set
to a low value (i.e. 0.1 rad) and non-diagonal terms of CD are set to zero. This
way, weighting is applied to the smoothed phase evolution and we ensure a reliable
phase evolution reconstruction. Phase time filtering is performed through the model










where, σm is the a priori standard deviation (higher than the order of magnitude of
expected variations, i.e. 10 rad), Δti, j is the temporal baseline between acquisitions
i and j, λ is the time correlation parameter, set to 10 years, λ0 is a normalizing
factor set to the mean temporal baseline between two consecutive acquisitions.
The model variance of the DEM correction term and the phase evolution are set
high enough to ensure no a priori. All other terms in Cm are null.
For the three tracks, the root mean square between data and synthetic interfero-
grams obtained by combining non-smoothed inverted phase values, is on the order
of 0.3 rad. Furthermore, empirical semivariograms are computed, independently
for each track, at each date on the smoothed phase maps over an area where no
deformation is expected, and then averaged over time to describe the overall re-
maining noise distribution (Fig. 5.3). The sill value corresponding to the residual
uncorrelated noise level at large distances is about 0.1, 0.2 rad2 along the Line-Of-
Sight for tracks 240 and 061 respectively. In the following, as we look for subtle
temporal fluctuations, we focus on the less noisy tracks 061 and 240. We eliminate
the data from track 469 that present a remaining uncorrelated noise level at large
distances of 0.3 rad2.
We finally correct the phase evolution through time from the interseismic load-
ing rate, estimated at 5 ± 1 mm.yr−1 (Jolivet et al., 2011b), by removing the eﬀect
of a 5 mm.yr−1 left-lateral semi-infinite dislocation below 20 km embedded in a
semi-infinite elastic homogeneous half-space (Savage and Burford, 1973). The re-
maining signal is therefore related to aseismic slip occurring at shallow depth along
the seismic gap.
5.3.2 Surface creep evolution
Figure5.4 shows the LOS smoothed phase evolution on ascending track 240
in the area of the junction between the Tianzhu seismic gap and the 1920 M∼8
rupture (Fig. B.1 in Supp. Mat for track 061). These surface deformation maps
show the two main features identified by Jolivet et al., 2011: (1) subsidence in the
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Figure 5.5: Surface creep evolution - a. Temporal evolution of surface displacements on track
240 for the profile 1, located on figure 5.4. Red arrow shows the surface creep step across
the fault. b. Surface creep step evolution on ascending track 240 (purple) and descending
track 061 (blue) determined from profiles shown in a.. Pink shaded area brackets the main
creep acceleration period. c. Cumulative seismic moment (black) and cumulative number
of earthquakes (dashed) along the creeping segment. The two largest events occurs in mid
2006, Ml 4.5 and early 2007, Ml 4.7.
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Figure 5.6: Surface creep distribution - Along-strike surface creep rate distribution along the
Haiyuan fault at dates 09/21/2006, 01/04/2007, 01/24/2008 and 08/06/2009 for track 240.
The zero is indicated by a red square on figure 5.4
extensional jog in between the 1920 rupture trace and the eastern Tianzhu gap; (2)
a 35 km-long creeping segment on the eastern Tianzhu gap.
We extract from track 061 and 240 a 10 km-long 500 m-wide fault perpendicu-
lar profile of the smoothed LOS phase change at each acquisition time (Fig. 5.5a).
These profiles are used to estimate the surface creep evolution at the location indi-
cated on Figure 5.4. On both tracks, the surface creep rate increases between early
2007 and early 2008 (Fig. 5.5b). On track 240, the surface creep rate estimated on
the 2003-2007 period and on the 2008-2009 period is about 0.2 rad.yr−1 (equivalent
to a 2.5 mm.yr−1 velocity assuming purely horizontal displacements parallel to the
Haiyuan fault), while it reaches 0.9 rad.yr−1 (equivalent to 7 mm.yr−1 with similar
assumptions) on the 2007-2008 period.
Following Doubre & Peltzer (2007), we measure the along-strike creep distri-
bution on 200 m-wide 10 km-long fault perpendicular profiles spaced every 45 m
along the creeping segment (Fig. 5.6). The large amount of slip dissipated between
early 2007 and early 2008 involves the whole creeping segment, suggesting the
creep acceleration is not a local phenomena, but reflects the temporal fluctuations
of the whole creeping patch at depth along the fault plane.
We therefore model the shallow slip distribution along the fault plane through
time using the PCAIM to locate creeping patches at shallow depth (Kositsky and
Avouac, 2010) .
5.3.3 Principal Component analysis and creep modeling
The purpose of this section is to model the evolution of the shallow aseismic
slip distribution, above 20 km depth, that best fit the InSAR smoothed time series.
Designed to handle large geodetic data sets, the PCAIM allows to separate corre-
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lated tectonic signals from the residual non-stationary atmospheric patterns, using
a principal component analysis. The principal components of the deformation de-
scribing the spatial and temporal variations of strain are then inverted, providing, in
our case, estimates of the spatial and temporal variations of the creep rates (Kosit-
sky and Avouac, 2010; Perfettini et al., 2010).
Although two tracks with two diﬀerent LOS directions are available, we only
invert for the horizontal left-lateral slip distribution, because track 061 does not
cover the western extension of the creeping segment. Additionally, the western
side of track 061 shows a high residual noise level due to SAR processing that may
bias the inversion. We decimate the dataset using a quadtree algorithm based on the
phase gradient and on the distance to the fault (Welstead, 1999; Sudhaus and Jòns-
son, 2009; Jolivet et al., 2011b). The same quadtree linear operator Q is applied
to each acquisition time maps to ensure a common decomposition. The maximum
quadtree block size is 160×160 m2. We set uncertainties for each quadtree block
as the variance of each LOS strain map averaged over a block.
5.3.3.1 Principal Component Analysis
Xm×n is a m by n matrix, called the dataset matrix, containing each of the m
pixel smoothed phase values at each of the n time steps of a time series. Following
Kositsky and Avouac (2010), we find the eigendecompositionUm×m and Vn×n of the
spatial and temporal covariance matrices, respectively, and S m×n, a diagonal matrix
with elements equal to the corresponding positive eigenvalues, so that,
Xm×n ≈ Um×mS m×nVtn×n. (5.5)
Um×m corresponds to spatial patterns of the deformation (ie. spatial eigenvectors),
while Vn×n corresponds to the temporal evolution of each spatial pattern (ie. tem-
poral eigenvectors).
The decomposition of the time series of track 240 and 061, independently, in
6 principal components reproduces 97% and 98% of the time series, respectively
(these values correspond to the χ2 reduction, see Kositsky & Avouac, 2010 for
details). The first component explains by itself more than 80% and 79% of the time
series on track 240 and 061, respectively. The first spatial pattern, time function
and the six first eigenvalues for the decomposition of both time series are shown on
figure5.7.
Aseismic slip is visible on the first principal spatial pattern on both tracks, while
the corresponding time functions confirm a creep rate increase in 2007. The second
and third component spatial patterns exhibit aseismic slip at the surface (Supp.
Mat. Fig. B.2), but the corresponding eigenvalues are six times smaller than the
first component variance. Maximum phase variations reproduced by the second
component of the decomposition of track 240 are of the order of ±4 mm for 6 years


















































































































Figure 5.7: Principal Components Analysis - a. Time functions of the first principal compo-
nent of tracks 240 (purple) and 061 (blue) and imposed time function (red). Pink shaded
area as in Fig. 5.4 and 5.5. b. First 6 singular values determined from tracks 240 (pur-
ple) and 061 (blue). c. and d. Spatial patterns of the first principal component from time
series of tracks 240 and 061, respectively. Black arrow indicates the LOS direction. Red
and black lines indicate the surface trace of the creeping and locked sections of the fault,
respectively, used for modeling.
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along the LOS. Such variation correspond to 0.1 rad.yr−1 along the LOS, which is
equal to the averaged noise level of track 240. This suggests the absence of a clear
creep rate migration along the fault plane over the 2003-2009 period. The aseismic
slip spatial pattern remains while the slip rate increases from early 2007 to early
2008.
We now derive the slip distribution from the first component of the decom-
position of tracks 240 and 061 along the shallow section of the Haiyuan fault, in
between two locked sections, and its evolution, between 2004 and 2009.
5.3.3.2 Aseismic slip modeling
Because SAR acquisition sampling is uneven and sparse, a common temporal
function is needed to combine the ascending and descending tracks. We fit the
sum of a linear term and an arctangent function to the first temporal eigenvector
of the time series on the less noisy track 240 (Fig. 5.7). The use of a monotonic
time function avoids negative slip values during the inversion. We then derive, by
projection on this model temporal function, the corresponding spatial patterns U240
and U061 and standard deviations S 240 and S 061 for both tracks. The resulting LOS
maps U240S 240 and U469S 469 can be inverted simultaneously. This decomposition
reproduces 73% and 75% of the initial dataset on tracks 061 and 240, respectively,
confirming that the imposed temporal function still carries most of the tectonic
signal present in the dataset.
Slip is inverted on the central section of the Haiyuan fault on 1140 1×1 km2
patches (Fig.5.8). The fault is vertical and follows the Haiyuan fault trace deter-
mined from SPOT satellite images and field work (Gaudemer et al., 1995). As
the displacement time series have been corrected from a short term tectonic load-
ing rate, we consider the bounds of the fault plane as locked, both laterally and at
depth. SAR derived displacements fields being always obtained by spatial diﬀer-
















where mstrike is the vector of horizontal slip on each fault patch. The green’s func-
tions, G240 and G061 in equation5.6, relate displacement on each discrete patch of
the fault plane to surface displacement on each data point, using Okada’s solution
for a planar dislocation embedded in an elastic homogeneous half-space (Okada,
1985). The SAR signal incidence angle is taken into account at each data point
for the LOS projection. Uncertainties on individual maps of the displacement time
series are projected into the first component basis to produce a weighting vector
used in the inversion (Kositsky and Avouac, 2010).
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As the creeping segment is not fully covered by track 061, deciphering between
vertical and horizontal slip on its western section is unfortunately not possible and
would result in unconstrained slip patches. Consequently, we apply a fixed hor-
izontal rake and a positivity constraint on the slip parameters, through the least
square algorithm developped by Van Benthem & Keenan (2004). We apply a lapla-
cian smoothing operator on the model to regularize the inverse problem (Jònsson
et al., 2002). The smoothing coeﬃcient, which exponentially increases with depth,
is determined with the L-curve criterion as the best compromise between misfit and
solution roughness (Hansen, 1992). More details on the inversion and its regular-
ization can be found in Kositsky and Avouac (2010).
The best fit horizontal slip distribution, cumulated over 4.5 years between 04/01/2004
and 08/06/2009, is shown on figure5.8. The modeled LOS displacement evolution
is shown on figure 5.4. The RMS data reduction, between the null model and the
best fit model, is about 74% on track 240 and 52% on track 061. The model does
not fit equally data on track 061 and on track 240 because of higher a priori data
covariances on track 061 than on track 240.
The maximum cumulative strike-slip value is 25 mmwhile model uncertainties,
computed from a posteriori covariances and combined with the first component
standard deviation and time function, is about 5-6 mm. After 4.5 years, the equiva-
lent moment magnitude is about 5.7, and is slightly lower than the one inferred by
Jolivet et al. (2011b).
Slip distribution along the fault plane reveals two main creeping patches, one
under the subsiding extensional jog in between the 1920 rupture trace and the
Tianzhu gap and one under the previously identified creeping segment. Phase val-
ues in the basin are positive and increase with time over the whole observation
period on both tracks, suggesting that most of the ground motion is vertical, as
shown by Jolivet et al. (2011b). However, the gradient through the fault is the op-
posite on track 240 and track 061, confirming that left-lateral slip also occurs at
depth. Left-lateral slip at this location must therefore be overestimated. A north
dipping Haiyuan fault coupled with North-South normal faults bounding the basin
to the East and West would probably better describe deformation in this area.
The aseismic slip observed west of the Jingtai basin, along the Tianzhu gap, is
explained by a 35 km-long patch. The mean creep rate along strike over the 2004-
2009 period is about 4-5 mm.yr−1 and agrees with Jolivet et al. (2011b), while the
maximum cumulated slip along strike reaches 25 mm. Horizontal slip rate reaches
locally 15 mm.yr−1 in 2007. We observe a certain complexity in slip distribution
here: deeper slip is inferred for the western end of the creeping segment, while it
appears to be shallower in the east.
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Figure 5.8:Cumulative aseismic slip distribution - a. Cumulative horizontal slip along fault
strike between 01/15/2004 and 08/06/2009. Positive slip is for left lateral motion. Black
dots show earthquake epicenters used in Figure 5.5 with size proportional to magnitude
(from Ml = 2 to 4.7). Red circled black dot is the largest event of early 2007 (Ml = 4.7).
The epicenter of the late 2006 Ml = 4.6 earthquake lies deeper and is not shown here. Red
curve is horizontal cumulative slip averaged between 0 and 2 km depth determined on the
time series of track 240, with associated 1-σ errors in shaded color. Locked sections of
the fault are derived from Jolivet et al. 2011. b. Map view of fault with the location of
seismicity (black dots, 2 ≤ Ml ≤ 4.7). Blue line is the Tianzhu gap. Red line is the 1920
rupture trace. Black lines are secondary faults.
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5.4 Discussion
5.4.1 Creep rate fluctuations
A close examination of residuals on figure B.1 suggests that most of the creep
is explained by the shallow slip distribution described in the previous section. Still,
near fault creep (i.e. less than 1 km away from the fault) is not modeled because of
the size of the shallowest patches (1×1 km2). As we invert data with two diﬀerent
LOS directions, horizontal and vertical motion are partly decorrelated - at least
in the eastern creeping section and residuals show that a non negligible dip-slip
contribution should be taken into account. Additionally, field observations suggest
that the modeled fault geometry is too simple: from a slightly south dipping fault
to the West, it veers to a north dipping fault in the Jingtai basin.
The highest residual near fault creep is visible along the bend located west of
the subsiding basin, at acquisition dates 01/24/2008 and 08/06/2009 (i.e. after the
creep rate increase event). As this residual creep is present in the third spatial
eigenvector of the decomposition of track 240, it has not been modeled (Fig. B.2).
Furthermore, the corresponding temporal eigenvector reveal that this residual creep
is transient. This suggests that tenuous and local shallow aseismic slip migration
can be observed along the creeping segment. However, the low signal-to-noise
ratio of such weak tectonic signal makes its quantitative modeling diﬃcult.
5.4.2 Slip budget
The equivalent magnitude derived from the inverted slip distribution is lower
than the 5.9 estimated by Jolivet et al. (2011b). This diﬀerence corresponds to a
factor of two in the equivalent moment released by aseismic slip over the 2003-
2009 period. This moment release deficit could be partly due to the data projection
because of the imposed time function. However, projection issues cannot account
for more than 15% of the slip deficit. Imposing strong modeling constraints, such
as the non-negativity constraint and the spatial smoothing, probably also decrease
the final moment. Finally, the temporal smoothing used in the time series analysis
probably decreases the secular term in the displacement time series and conse-
quently reduces as well the total amount of slip. On the other hand, the estimation
of the average strain rate proposed by Jolivet et al. (2011b) does not take into ac-
count for temporal fluctuations of the displacement and probably leads to an over-
estimated moment release. We therefore conclude that, within uncertainties, these
two studies agree and the actual moment release over the 2003-2009 period lies
between equivalent magnitudes of 5.7 and 5.9. In both cases, this confirms that the
fault locally accumulates strain, that is released either by episodic aseismic slip or
by the propagation of a major rupture in its vicinity (Jolivet et al., 2011b).
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5.4.3 Micro- and Moderate seismicity
Aseismic slip has been associated with micro- and moderate seismicity. Rubin
et al. (1999) show the along slip alinement of streaks of micro-earthquakes along
the central creeping segment of the San Andreas fault. On the same segment, Jo-
hanson and Burgmann (2005) point that micro-seismicity is localized where the
fault slips freely, and, consequently, that “silent" sections of faults are likely to
generate large ruptures. Regional seismic network in the Haiyuan area reveals that
micro- and moderate earthquakes epicenters concentrate along the Tianzhu gap, at
the junction with the western end of the 1920 rupture (Fig. 5.8). No epicenters
lie on the locked sections of the fault. This confirms that the western section of
the Tianzhu seismic gap is fully locked, and still accumulates slip. At a smaller
scale, we note that relatively large earthquake epicenters (3 < Mw < 4) lie around
left-lateral creeping patches, confirming the transition between stable sliding on the
fault plane and stick-slip.
The cause for the sudden aseismic slip rate increase during year 2007 is most
probably related to seismic activity. Murray and Segall (2005) relate the 1993 creep
rate increase measured at the transition between the Parkfield creeping segment and
the Fort Tejon rupture segment with the occurrence of moderate earthquakes in the
creeping zone. As the corresponding stress change could not explain the amount of
slip that followed the Mw 4.7 earthquake, they concluded the earthquake triggered
slip that released the accumulated seismic moment. The beginning of the creep rate
increase period along the Haiyuan fault is coincident with the occurrence of two
earthquakes, Ml 4.6 and Ml 4.7, located under the creeping patch on the Haiyuan
fault plane (Fig. 5.8 and 5.5). These earthquakes may have triggered the aseismic
slip episode revealed in this study.
GPS studies following the 2004 Mw 6 earthquake at Parkfield, along the San
Andreas fault, revealed that the majority of postseismic deformation was accom-
modated by aseismic slip that decreased in about two years along the fault plane
(Freed, 2007). Seismic studies have shown a sudden decrease in seismic wave
velocities after the event, followed by a recovery process (Brenguier et al., 2008),
reflecting non-linear damages followed by a healing process in the earthquake dam-
age zone (Li et al., 2006). At Parkfield, two physical processes are in competition
to explain localized shallow aseismic slip: (1) the presence of low resistance miner-
als, such as talc or sapponite explains the low-friction coeﬃcients of creeping seg-
ments (Moore and Rymer, 2007; Lockner et al., 2011); (2) stress driven pressure
solution creep, that predicts also accelerating creep by fracture sealing (Gratier
et al., 2011). One may speculate here that the non-linear damages of the Ml 4.7
earthquake that occurred in early 2007, together with the associated local stress
changes, could have initiated accelerating aseismic slip in early 2007 (Fig, 5.4, 5.5
and 5.8). Stress driven fracture healing would then strengthen the fault gouge and
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decrease the creep rate.
5.5 Conclusion
In this study, we analyze the spatial and temporal variations of aseismic slip
distribution along the creeping segment of the Haiyuan fault. We observe a creep
migration to shallower depth at a decadal scale, between the 1993-1998 and the
2003-2009 period, suggesting creep would not be permanent at this location at the
seismic cycle’s temporal scale. We show the occurrence of a creep rate increase
episode in 2007 that last for a year. Such acceleration most probably results from
the stress changes and the non-linear damages caused by a nearby earthquake.
The InSAR data and our fault modeling highlights a complex along-strike slip
distribution, so as earthquakes final slip distributions (Lasserre et al., 2005; Çakir
et al., 2003). The first order lateral variations of the strain revealed the presence of
creeping, velocity strengthening, segment in between two locked, velocity weak-
ening, segments. The investigation of such complex along-strike aseismic slip dis-
tribution would probably reveal a greater complexity in aseismic slip mechanisms.
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Les recherches présentées dans ce chapitre ont été réalisées en collaboration
avec T. Candela, C. Lasserre et F. Renard (ISTerre, UJF) et Y. Klinger (IPGP 17).
Ces travaux devraient être soumis dans un article court avant la soutenance de cette
thèse à Nature Geoscience sous le titre “Control of space and time aseismic slip
evolution by fault roughness along the Haiyuan fault in China”. Les méthodes sont
décrites en annexes C, avec les figures supplémentaires. Dans ce chapitre, nous
abordons la question des relations entre distribution de glissement asismique et
rugosité de la trace de faille en surface, à l’aide d’une comparaison dans le domaine
fréquentiel.
Understanding what controls the initiation, the propagation and the arrest
of an earthquake has become one of the key issues in earthquake mechan-
ics (King and Nabelek, 1985; Wesnousky, 2006; Klinger, 2010). Resolving the
spatial distribution of slip along fault planes (Simons et al., 2011) as well as
mechanical studies of rupture processes (Adda-Bedia and Madariaga, 2008)
have highlighted the role of geometrical asperities on the stress redistribu-
tion (Candela et al., 2011a), the co-seismic slip (Candela et al., 2011b) and the
propagation of the rupture during earthquakes (Klinger et al., 2006). Lateral
variations of the aseismic strain release during the interseismic period, also
known as creep, similarly shows the complex relation between fault geometry
17. Institut de Physique du Globe de Paris
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and creep, although the exact nature of such interaction remains to be under-
stood (Bürgmann et al., 1998). Recent advances revealing that creep may lead
to earthquake nucleation are strong incentives to investigate the mechanisms
controlling the shallow creep along major continental strike-slip faults (Bou-
chon et al., 2011). Here, we use optical images, topography and InSAR data
to map in details the surface trace as well as the space- and time-distribution
of slip along a creeping segment of the Haiyuan fault, in China. We show
that the geometry of the fault exerts a direct control on the lateral distribution
and the temporal evolution of creep, at all spatial scales. Over our 5-years
study period, the aseismic slip follows the same power-law behavior as the
surface fault trace. No dependence on time or slip rate of the scaling behav-
ior is observed, highlighting long-distance elastic correlations imposed by the
surrounding brittle crust. In addition, we show that creep is made of locally in-
teracting slip bursts that follow a power-law regime similar to the Gutenberg-
Richter earthquake distribution, suggesting a continuous fault behavior from
earthquakes to permanent creep.
While strain accumulates in between two major earthquakes along a fault seg-
ment, investigations along major continental faults have recently revealed the pres-
ence of creep during the interseismic period (Bürgmann et al., 1998). Geodetic
studies have shown that the creep can occur from the surface to the transition depth,
between the seismogenic upper-crust and the ductile lower-crust. Furthermore, it
has been observed that aseismic slip may control earthquake nucleation (Bouchon
et al., 2011). Hence, it strongly aﬀects the total budget of slip where it occurs
(Ryder and Bürgmann, 2008).
Here, we focus on the relationships between shallow creep and fault geometry
along the 30 km-long creeping segment of the Haiyuan fault, one of the largest
strike-slip faults in Northern Tibet (Cavalié et al., 2008). This segment (from
37.11◦N, 103.68◦E to 37.00◦N, 104.15◦E) is located at the western end of the 1920
M8 Haiyuan earthquake at a major geometrical discontinuity known for its role in
the past earthquakes propagation (Gaudemer et al., 1995; Liu-Zeng et al., 2007).
We use SAR data captured by the Envisat satellite covering three tracks and
spanning the 2003-2009 period with monthly acquisitions after early 2007. Inde-
pendently on each track, we process the SAR data to recover the evolution of the
ground deformation with a ∼45 m spatial resolution, applying atmospheric mitiga-
tion and a time series analysis. As we focus on the near fault strain evolution, we
subtract from the time series the long wavelength deformation due to the 5 mm.yr−1
long-term tectonic loading applied on a locked fault above 20 km depth (Cavalié
et al., 2008; Savage and Burford, 1973).
Slip distribution and geometry
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Figure 6.1: Along-strike aseismic slip distributions and fault trace. a. Close-up map of
the Haiyuan fault creeping segment (blue line) and minor faults (black lines). Grey shad-
ing indicates topography. Superimposed color pattern is the cumulative deformation along
Line-Of-Sight between 2004-01-15 and 2009-08-06 on ascending track 240. b. Cartesian
representation of the Haiyuan fault trace in a UTM projection. Vertical dashed lines indi-
cate major fault bends. c. Fault parallel aseismic slip distribution along strike measured on
ascending track 240 during a 4 years period. Colors represent acquisitions through time.
d. Slip distribution at depth along the Haiyuan fault inferred from inversion of time series
of tracks 061 and 240. Black dots indicate seismicity covering the 2004-2010 period. e.
5-years cumulative fault parallel aseismic slip distribution along strike inferred from model
shown on d at 1, 5 and 10 km depth along the fault plane.
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firm the presence of a 30 km-long segment that slips slowly (Fig. 6.1). The shal-
low slip inversion of the average creep rate indicates that the total moment release
overcomes by a factor 30 the recorded seismic moment Jolivet et al. (2011b) and
suggests that creep does not result from the addition of strongly correlated micro-
earthquakes (Måløy and Schmittbuhl, 2001). At this location, fault creep is most
likely accommodated by a well developed ∼60 m-wide fault gouge. The near fault
creep rate is constant (i.e. 2-3 mm.yr−1 across the fault) before and after the year
2007, while it experiences a rate increase up to 10 mm.yr−1 between early 2007
and early 2008 Jolivet et al. (2011b). Along the surface fault trace, every 45 m,
we use a 200 m-wide, 8 km-long, profile perpendicular to the fault to evaluate the
creep and eventually derive the along-strike distribution of the surface creep for
each time-step of the data set. Assuming no vertical motion and no fault perpen-
dicular slip (Cavalié et al., 2008), the resulting distribution for each time-period is
projected onto the fault-parallel direction (Fig. 6.1c). We eventually apply a me-
dian filter on each aseismic slip distribution to avoid short wavelength noise due to
phase scattering. Apparent dextral slip between two successive SAR acquisitions
is considered as noise and removed.
Figure 6.1 displays the measured surface creep evolution and reveals a burst-
like creep behavior, both in space and time. The spatial distribution of the creep
in our area of interest follows the first order geometry of the Haiyuan fault. Two
significant kinks separating three main sections can be identified on the slip distri-
bution. They are correlated respectively with two fault bends of ∼ 7◦ and ∼ 10◦. In
both cases the fault bends southward. In the first case, extension associated with the
bend is visible in the field, where Holocene sediments are trapped in a 2 km-long
500 m-wide extensional jog. We invert the slip history at depth using the Principal
Component Analysis Inversion Method (Kositsky and Avouac, 2010). The 5-years
cumulative slip distribution reveals that the first order segmentation, at the scale of
about ten kilometers, extends down to a depth of 8 km. It confirms that the spatial
complexity of the creep distribution is not confined to the surface but is related to
strain mechanisms spanning the first kilometers of the crust at depth. In addition,
the slip distribution shows variations of slip at a smaller scale that can also be cor-
related to discontinuities of the fault geometry: for instance, small variations in the
gradient of slip at 3 km, 21 km and 35 km are visible where the strike of the fault
strike varies slightly. Hence, the relationship between the geometry of the fault and
the creep distribution appears to hold at all spatial scales.
Roughness analysis
Following several studies of fault roughness (Power et al., 1987; Candela et al.,
2011a,b), we calculate the Fourier power spectrum of the fault surface trace deter-
mined from field surveys (Gaudemer et al., 1995; Lasserre et al., 1999) (Fig. 6.2a).
The fault roughness spectrum P(k), as a function of the wavenumber k, can be ap-
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Figure 6.2: Roughness characterization a. Haiyuan fault trace Fourier power spectrum.
Black dashed line represents a power law with a Hurst exponent of 0.8. b. Fourier power
spectrum of fault parallel aseismic slip distribution along the Haiyuan fault creeping seg-
ment measured on track 240. Colors indicate time of acquisitions. As we just focus on the
slope of the power law, curves have been shifted for the sake of visualization.
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proximated by a straight line in a bi-logarithmic plot, revealing that the distribution
of the roughness can be described by a power-law P(k) ∼ k−1−2H with a Hurst
exponent H= 0.8 ± 0.1. In a nutshell, under this particular self-aﬃne regime, a
few large scale, low amplitude asperities are combined along the fault plane with
a high number of small scale, large amplitude ones to produce roughness with no
characteristic scale (Candela et al., 2011b). It is worth noting that a similar value
of the Hurst exponent has been found for other large strike-slip continental faults
(Candela et al., 2011b).
The same Fourier analysis is performed on the creep distribution, at each step
of the time series (Fig. 6.2b). It reveals a similar Hurst exponent of H= 0.8 ± 0.1,
suggesting that the creep distribution and the roughness of the fault surface are
characterized by the same regime of self-aﬃnity. Geometrical asperities along the
fault plane exhibit the same scaling law as the slip asperities observed on the creep
distribution and this scaling is independent of time (Fig. 6.2b and Supp. Mat.).
Such invariance through time indicates that the scaling law controlling the distribu-
tion of larger and smaller slip asperities is preserved through the creeping process.
Consequently, we propose that the fault geometry at all scales exerts control on the
aseismic slip distribution.
In addition, we show that despite significant fluctuations of the surface creep
rate (Fig. 6.3a and b), the slip roughness is independent from the mean slip velocity
(Supp. Mat.). Laboratory experiments have shown that the self-aﬃnity of a slow
crack front propagating along a crack plane does not depend on the crack speed, but
is related to the bulk properties of the surrounding heterogeneous medium (Schmit-
tbuhl and Maloy, 1997). Hence, the bulk properties of the brittle crust impose long
distances interactions between asperities (Schmittbuhl and Maloy, 1997) and con-
sequently control the fault roughness (Klinger, 2010), which in turn controls the
spatial distribution of the creep.
At all scales, geometrical asperities control the amount of strain released along
the fault plane. The largest asperities can be clearly identified along the fault trace
(i.e. bends, jogs.... Fig. 6.1), while the smallest ones are highlighted by the self-
aﬃnity of the fault roughness, which shows correlations at all scales. Laboratory
experiments show that the quasi-static propagation of a crack front results from
the rupture of asperities along a fault plane (Måløy and Schmittbuhl, 2001; Måløy
et al., 2006). We therefore conclude that the geometrical asperities, that exhibit a
power-law scaling along the Haiyuan fault, accumulate and release accommodates
slip aseismically.
Because the scaling law controlling the distribution of slip asperities does not
change with time, it suggests that no temporal smoothing of the fault surface hap-
pens with time during the period of observation. Constantly reorganized asperities
could explain such observation (Candela et al., 2011a). However, as the shape of
the slip distribution is stable through time, a straightforward analysis would suggest
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that permanent geometrical asperities must constantly concentrate and aseismically
release the strain. Such behavior echoes the repeating earthquakes observed at
Parkfield, CA (Nadeau and McEvilly, 1999) and the micro-earthquake lineaments
observed along the Hayward fault, CA (Rubin et al., 1999), where, in both cases,
no apparent alteration of asperities through time is documented.
Burst dynamics
The rupture of geometrical asperities results in a burst-like behavior of the sur-
face creep. From the along-strike aseismic slip distributions, we derive the along-
strike mean velocity distributions between successive SAR acquisitions (Fig. 6.3a).
We define a burst of creep as a section of the fault where the velocity is higher than
a threshold C, whose value varies between 1 mm.yr−1 and 15 mm.yr−1. For each
value of C, we then determine the size of each burst of creep at each time step and
we calculate the empirical normalized probability density function of the burst size,
for each class of size (Fig. 6.3c). A power-law, with an exponent of ∼ −1, is ob-
served, which suggests a self-similar, avalanche-like behavior (Måløy et al., 2006).
This behavior is robust and does not depend on the value of C. Such correlation
has already been observed for an elastic crack front propagation, with, however,
a slightly higher power-law exponent (Måløy et al., 2006). This relationship be-
tween the number and the size of creep bursts is similar to the Gutemberg-Richter
law, which describes the number of earthquakes in function of their magnitude,
with the same exponent.
The distribution of the rate of slip of each creep burst is non-gaussian (Fig. 6.3c).
The empirical probability density function of the creep bursts is asymmetrical, with
a skewness about ∼ 1.9 (i.e. third moment of the distribution). It can be approxi-
mated by a generalized Gumbel statistical distribution law, usually used to describe
correlated systems, that exhibit a non-Gaussian behavior due to the sum of indepen-
dent and exponentially distributed phenomena (Gumbel, 1958; Bertin, 2005). The
distribution is centered on ∼ 6 mm.yr−1, which corresponds to the tectonic loading
rate of the Haiyuan fault (Cavalié et al., 2008). This suggests that the segment
releases most of the strain accumulated in the first kilometers of the upper-crust
during the period of observation. The good agreement between the measured prob-
ability density function of the creep bursts rate and the corresponding generalized
Gumbel distribution suggests that such burst-like dynamics results from the compe-
tition between elastic long distance correlations, imposed by the bulk properties of
the surrounding medium, and localized uncorrelated deformations. On the Haiyuan
fault, this would indicate that long-range elastic interactions, that control the over-
all spatio-temporal creep distribution along the segment at all scales, are perturbed
by local interactions between bursts, where aseismic processes slowly dissipate the
loading.
Summarizing all these observations lead to a possible mechanism for aseismic
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Figure 6.3: Burst-like behavior analysis a. Space time representation of the surface fault
parallel aseismic creep rate measured on track 240. Black dots indicate seismicity. b.
Space slip representation of the surface fault parallel slip rate measured on track 240. c.
Burst size empirical probability density function. Color is the threshold value indicating
the minimum velocity of what is considered as a burst. Dashed line is a power law with
a −0.98 exponent. d. black dots are the empirical probability density function of the slip
velocity. Green line is the Gumbel distribution estimation. The distribution is centered on
6 ± 1 mm.yr−1, while the measured skewness is ∼ 1.9.
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creep on the Haiyuan active fault: (1) through long-range interactions, bulk prop-
erties of the crust control the distribution of geometrical asperities along the fault
plane; (2) the fault plane roughness in turn controls the slip distribution along the
creeping segment, where accumulated stress on permanent asperities is released by
aseismic slip; (3) the velocity distribution reveals local interactions between creep
bursts on asperities and the creep bursts size distribution follows a self-similar scal-
ing law. Most of these conclusions have already been made for the brittle behavior
of continental faults. Here, we show they can be extended to creeping faults, which
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Le comportement des failles par rapport à la contrainte tectonique varie dans le
temps et l’espace. Les diﬀérentes étapes du cycle sismique impliquent des phéno-
mènes de diﬀérentes échelles spatiales et temporelles. La compréhension du dérou-
lement du cycle sismique passe par une analyse des relations entre ces diﬀérents
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Figure 7.1 – Eﬀets d’un glissement asismique - En Haut : représentation schématique des
eﬀets du glissement asismique observé au nord du segment de Parkfield de la faille de
San Andreas, au travers d’un vignoble proche de Hollister, Californie (Steinbrugge et al.,
1960) : sur la figure de gauche est représenté un bâtiment intact et sur celle de droite,
un bâtiment partiellement décalé par du glissement asismique. En bas : Interprétation. Le
décalage dans les structures anthropiques est la conséquence d’un glissement à faible pro-
fondeur, le long du plan de la faille de San Andreas.
phénomènes. Au cours de ce manuscrit, nous avons observé et analysé un compor-
tement particulier exprimé le long de la faille de Haiyuan : le glissement asismique.
Dans ce chapitre, nous proposons une revue non-exhaustive traitant du glisse-
ment asismique, des mécanismes de déformation associés et de ses conséquences
sur le déroulement du cycle sismique. Face à la profusion de travaux à ce sujet,
nous nous limiterons ici à l’étude des failles décrochantes en milieu continental,
similaires à la faille de Haiyuan. Lorsque nous faisons référence au glissement asis-
mique, ou au “creep”, nous parlons de glissement dans la partie sismogène de la
croûte continentale, sans émission d’ondes sismiques. Nous établissons ici un pa-
rallèle entre les études faisant référence à la présence de “creep” le long des failles
décrochantes, notamment le long de la faille de San Andreas, afin de replacer le
glissement asismique observé le long de la faille de Haiyuan dans un contexte plus
global. Durant cette section, nous ne ferons pas référence au cas de glissement asis-
mique post-sismique et nous nous concentrerons sur le cas du “creep” en période
intersismique.
Dans une première section, nous présenterons des observations géodésiques
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de glissement asismique le long de diﬀérentes failles décrochantes permettant de
caractériser ce glissement à faible profondeur. Dans une seconde partie, nous relie-
rons ces observations aux propriétés frictionnelles des grandes failles et nous dé-
crirons deux modes de déformation pouvant expliquer le fluage des roches à faible
profondeur et la localisation extrême de la déformation. Enfin, nous discuterons le
rôle du glissement asismique le long de ces failles continentales, replaçant ainsi les
variations spatio-temporelles de la déformation intersismique et du fluage au sein
du cycle sismique dans son ensemble.
7.1 Distribution spatio-temporelle du glissement asis-
mique le long des grands décrochements
Dès les années 60, les déformations recensées sur des bâtiments et autres struc-
tures anthropiques situées à l’aplomb de traces de failles actives ont été reliées
avec ce mode particulier de relaxation des contraintes tectoniques. Les décalages
dextres, très localisés, observés dans les murs du vignoble de W. A. Taylor, Cali-
fornie, sont les conséquences d’un glissement à faible profondeur le long du plan
de la faille de San Andreas (Fig. 7.1 et 7.3; Steinbrugge et al., 1960). Ces déplace-
ments le long du plan de faille sont lents et n’émettent pas d’ondes sismiques mais
il en résulte des mouvement millimétriques, voire centimétriques étalés sur plu-
sieurs années. Par conséquent, ce glissement n’a pu être mis en évidence que grâce
à l’observation de ces décalages en surface et seule les techniques géodésiques ont
permis, par la suite, une observation et une quantification précise de ce phénomène.
Steinbrugge et al. (1960) proposent alors de remettre en question le modèle de
Reid du “rebond élastique” (Reid, 1911). Dans cette description du cycle sismique,
une faille est totalement bloquée lors de la période intersismique et accumule de
l’énergie sous forme élastique, à cause du déplacement relatif des deux blocs situés
de part et d’autre de la faille. Cette énergie est relâchée pendant un séisme, lors du
glissement l’un sur l’autre des deux blocs, rattrapant ainsi le déficit de déplacement.
Les observations de Steinbrugge suggèrent que cette énergie peut être relâchée par
un glissement continu le long du plan de faille, de manière asismique (Fig. 7.2).
7.1.1 Des observations géodésiques
Jusqu’au milieu des années 1990, de nombreuses campagnes de mesures par tri-
angulation et l’installation de “creepmeters” 18 ont permis de détecter des segments
de faille décrochantes présentant un glissement asismique pendant la période inter-
sismique et d’en mesurer les taux. Les méthodes de géodésie satellitaire ont ensuite
18. Instrument constitué d’un barre traversant la zone de faille active pour en mesurer le décalage
au cours du temps.
142
Chapitre 7. Discussion :






















































Figure 7.2 – Revisiter le cycle sismique - Représentation schématique de l’évolution tem-
porelle du glissement en un point d’un plan de faille illustrant le cycle sismique : en bas,
le modèle de “rebond élastique” proposé par Reid (1911), augmenté du glissement post-
sismique ; en haut , la relaxation des contraintes tectoniques est continue dans le temps, et
s’exprime grâce à du glissement asismique permanent ; au milieu, un modèle intermédiaire
qui inclut les deux comportements.
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permis une exploration plus systématique des zones de faille ainsi qu’une quanti-
fication de la répartition spatiale des glissements asismiques. Nous listons ici une
série d’observations concluant à la présence de glissement asismique le long des
failles décrochantes.
Le système de failles décrochantes le plus étudié au monde est sans conteste
celui de la faille de San Andreas, qui accommode le mouvement vers le nord de la
plaque pacifique par rapport à l’Amérique du nord, avec un taux de déplacement
horizontal relatif d’environ 40mm.an−1 (Fig. 7.3). Parcourant plus de 1500 km dans
une des zones continentales les plus densément peuplée au monde, les failles de ce
système recoupent de nombreuses structures anthropiques et font partie des plus
instrumentées au monde. Plusieurs segments présentant du glissement asismique
ont ainsi été reportés :
– Lisowski and Prescott (1981) décrivent la distribution du taux de “creep” en
surface le long d’un segment s’étendant de San Juan Batista à Parkfield, à
l’aide de distance-mètres électronique, tandis que Lienkaemper and Prescott
(1989) explorent ces taux de glissement de surface en reportant les décalages
de barrières et autres trottoirs. Ce segment d’environ 180 km de long pré-
sente un glissement asismique persistant et aucun séisme majeur ne semble
y avoir eu lieu. Le taux de glissement moyen en profondeur atteint jusqu’à
3 cm.an−1. De nombreuses études géodésiques et sismologiques se sont pen-
chées par la suite sur le comportement spatio-temporel de ce glissement asis-
mique (e.g. Nadeau and McEvilly, 1999; Murray et al., 2001; Waldhauser
et al., 2004; Titus et al., 2006; Ryder and Bürgmann, 2008; de Michele et al.,
2011).
– Lienkaemper et al. (1991) analysent la déformation de marqueurs anthro-
piques le long de la faille de Hayward, à l’est de la baie de San Francisco, en
Californie. Le long de ce segment, qui traverse, entre autres, les villes d’Oak-
land et de Berkeley, le glissement asismique ne relâche pas complètement la
contrainte, et des séismes majeurs ont eu lieu par le passé (i.e. Mw∼6.8 en
1836 et 1868). Le mouvement relatif des blocs de part et d’autre de la faille
est estimé à 7 mm.an−1 (Bürgmann et al., 2000; d’Alessio et al., 2005) tandis
que le taux de glissement asismique peut atteindre 5 mm.an−1 (Schmidt et al.,
2005). Cette faille est située dans le prolongement de la faille de Calaveras
le long de laquelle des évidences de glissement asismique ont été détectées
(Rogers and Nason, 1971).
– Récemment, Funning et al. (2007a) ont montré la présence de glissement
asismique le long de la faille de Rodgers Creek, dans le nord de la baie de
San Francisco. Cette faille est dans l’alignement de deux failles en “creep”,
les failles de Ma’acama au nord (Galehouse and Lienkaemper, 2003) et Hay-
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ward au sud. Elle présente une sismicité active, avec un probable événement
de Mw∼7 au 18ème siècle (Hecker et al., 2005).
– L’analyse des réseaux de théodolites a révélé la présence de glissement asis-
mique le long de plusieurs failles en Californie du sud (Louie et al., 1985) :
les failles de Banning, Coyote Creek, Imperial et Superstition Hills. Récem-
ment, une étude par interférométrie radar suggère que, le long de la lacune
sismique de la Salton Sea, la faille de San Andreas glisse de manière asis-
mique à un taux inférieur au centimètre par an (Lyons and Sandwell, 2003).
La dernière grande rupture le long de ce segment remonte à l’an 1700 et
la récurrence est estimée à 230 ans (Sieh, 1986), faisant de cet endroit l’un
des points de nucléation possible du prochain grand tremblement de terre en
Californie du sud.
Au moyen orient, en 1970, Ambraseys (1970) met en évidence la présence de
glissement asismique le long de la faille Nord Anatolienne, en Turquie. Dans ce
cas, le taux de glissement à subi une forte accélération due au séisme de Mw∼7.3
de 1944, et retrouve petit à petit son niveau de base d’environ 7 mm.an−1 via une
décroissance exponentielle (Çakir et al., 2005).
Enfin, nous démontrons par notre étude la présence de glissement asismique le
long d’une lacune sismique de la faille de Haiyuan, au Tibet, grâce à l’apport de
l’interférométrie radar (voir chapitres 4, 5 et 6).
On observe donc du “creep” sur plusieurs grandes failles décrochantes intra-
continentales durant la période intersismique, quelque soit le contexte sismo-tectonique.
Ceci suggère que le glissement asismique le long des failles continentales n’est pro-
bablement pas un phénomène si exceptionnel, si rare, même s’il a été peu observé
jusqu’à présent. Par ailleurs, certains segments relâchent complètement l’énergie
élastique accumulée (ex : segment de Parkfield entre Parkfield et San Juan Batista,
Fig. 7.3), tandis que d’autres présentent une sismicité active, et destructrice, tout
en relâchant une partie des contraintes de manière asismique (ex : failles de Hay-
ward et Rodgers Creek, Fig. 7.3). De plus, il apparait que certaines extrémités des
Figure 7.3 (facing page) – Localisation du glissement asismique dans le monde - Carte du
monde et agrandissements de quatre zones où a pu être identifié du glissement asismique :
la Californie du nord, la Californie du sud, l’Anatolie et la bordure nord-est du plateau
tibétain. Les lignes noires indiquent les failles principales. Les lignes bleues indiquent la
trace des ruptures passées. Les lignes rouges indiquent la présence de glissement asismique
en surface. MF : Ma’acama Fault ; RCF : Rodgers Creek Fault ; SAF : San Andreas Fault ;
HF : Hayward Fault ; CF : Calaveras Fault ; TW : Taylor Winery ; GF : Garlock Fault ; BF :
Banning Fault ; CCF : Coyote Creek Fault ; SH : Superstition Hill ; IF : Imperial Fault ;
GF : Gulang Fault ; HF : Haiyuan Fault ; NAF : North Anatolian Fault.

























































































































































































































































































































































































































































































Chapitre 7. Discussion :
















































































Figure 7.4 –Mise en évidence d’une variabilité latérale des taux de glissement asismique
- Haut : Distribution de glissement asismique le long de la faille de San Andreas, entre San
Juan Batista et Parkfield, déterminée à l’aide de creepmeters et par triangulation en champ
proche couvrant une période de 35 ans (Titus et al., 2006). Milieu : Distribution de glis-
sement asismique le long de la faille de Hayward, déterminée par le report systématiques
de décalages de structures anthropiques à l’aplomb de la faille (Lienkaemper et al., 1991).
Bas : Distribution de glissement asismique le long de la faille de Haiyuan (voir chapitre 6
pour les détails. Les lignes verticales suggèrent la présence de trois segments de faille.
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lacunes sismiques fluent lentement (ex : Haiyuan, Salton Sea). Il devient alors im-
portant de quantifier spatialement le glissement asismique ainsi que son évolution
au cours du temps, afin de relier la présence de “creep” avec un stade particulier de
la période intersismique, avec l’histoire sismique de la faille, avec son comporte-
ment frictionnel et avec la géométrie des failles et la géologie des terrains traversés.
7.1.2 Distribution spatiale du glissement asismique
Les méthodes géodésiques par triangulation, ainsi que les rapports systéma-
tiques de décalages de structures anthropiques, ont permis de mettre en évidence
une variabilité latérale des distributions de glissement asismique en période inter-
sismique le long des failles décrochantes (Fig. 7.4). Le long du segment de la faille
de San Andreas, allant de San Juan Batista, au nord-ouest, jusqu’à Parkfield, au
sud-est, le taux de glissement moyen en surface est nul au nord, puis augmente
progressivement vers le sud, pour atteindre un maximum de 3 cm.an−1 au niveau
de Bitterwater. Le taux de “creep” est ensuite constant, jusqu’à Slack Canyon, d’où
il diminue progressivement pour revenir à zéro. Une telle distribution, stable sur
35 ans, suggère un taux de glissement constant au centre du segment dans la par-
tie sismogène (Titus et al., 2006). Les deux terminaisons nord et sud permettent la
transition entre un segment de faille bloqué et le segment en “creep”. Il est ainsi
possible de déterminer l’extension latérale du glissement asismique, et ainsi déter-
miner des segments bloqués et des segments non-bloqués.
Cependant, la distribution de glissement asismique en surface le long de la faille
de Hayward, par exemple, arbore une complexité supérieure (Fig. 7.4). Le taux de
glissement présente trois maxima, un au niveau de El Cerrito (6 mm.an−1), un au
niveau de San Leandro (6.5 mm.an−1) et un au sud de Fremont (9 mm.an−1). Les
méthodes utilisées pour décrire le glissement asismique en surface au niveau de la
faille de Hayward sont identiques à celles utilisées pour la faille de San Andreas.
Cette variabilité le long de la faille reflète bien une variabilité du glissement en
profondeur. L’utilisation des techniques de géodésie satellitaire permet d’obtenir
une résolution bien supérieure (Fig 7.4) et permet de mettre finement en relation la
rugosité de la faille et le glissement de surface par exemple.
L’interprétation de cette complexité nécessite une description complète de la
distribution du glissement en profondeur, le long de la partie sismogène d’un plan
de faille. Afin d’estimer cette variabilité latérale et en profondeur, il est nécessaire
d’explorer un champ de déformation plus étendu : plus on mesure la déformation
loin de la faille, plus on peut contraindre le glissement en profondeur sur le plan de
faille. La combinaison des techniques géodésiques, triangulation, GPS, InSAR, par
exemple, permet une bonne description de la répartition de la déformation, depuis
le champ proche, à proximité de la trace de la faille en surface, jusqu’au champ
lointain. Un exemple est présenté en figure 7.5.
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Figure 7.5 – Carte du champ de la vitesse de déformation dans la zone de faille de
Haiyuan -Mesure sur la période 2003-2009 sur la track Envisat 240 (Jolivet et al., 2011b,
et chapitre 1). La topographie issue du MNT SRTM est représentée en grisé, en fond. En
bleu, la lacune sismique de Tianzhu ; En rouge, la trace de la rupture du séisme de 1920.
Les failles secondaires sont tracées en noir. Les flèches noires indiquent la direction de vol
et la ligne de visée du satellite.
Dans une première approximation, le champ de déformation intersismique au
niveau d’un segment en “creep” peut être décrit comme étant la somme de deux
contributions : (1) le mouvement relatif des deux blocs de part et d’autre de la
faille, correspondant à l’eﬀet d’un déplacement horizontal homogène le long d’une
dislocation verticale semi-infinie, enfouie dans un demi-espace élastique homo-
gène sous la profondeur sismogénique (Savage and Burford, 1973), (2) l’eﬀet d’un
déplacement in-homogène le long de dislocations verticales situées le long de la
portion sismogénique de la faille (e.g. Schmidt et al., 2005; Ryder and Bürgmann,
2008). Plusieurs techniques d’inversion ont été mises au point afin de retrouver,
à partir des données de déplacement en surface, la distribution du glissement le
long du plan de faille (e.g. Murray et al., 2001; Schmidt et al., 2005, et chapitre 4
et 5). L’amélioration des techniques de mesure, et notamment le développement
des mesures SAR, a grandement contribué à augmenter la résolution de ce type
d’inversions (Fig. 7.6).
En plus d’une confirmation sur la segmentation de premier ordre entre des seg-
ments bloqués et des segments en “creep”, ces distribution de glissement mettent
en évidence, au sein même d’un segment présentant du glissement asismique, une
complexité de la répartition spatiale de ce glissement. Par exemple, Schmidt et al.
(2005) décrivent plusieurs zones de glissement rapide le long de la faille de Hay-
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Figure 7.6 – Distribution en profondeur du taux de glissement asismique le long de la
faille de Hayward, Californie - a. Estimation de la distribution de glissement à partir des
données de glissement en surface par mesures de marqueurs décallés. Re-dessiné depuis
Lienkaemper et al. (1991). b. Résultat de l’inversion combinée de données GPS, InSAR,
de mesures de surface (triangle inversés en surface) et de taux déterminés à l’aide de “re-
peating earthquakes”, réalisée par Schmidt et al. (2005). Les zones blanches indiquent un
glissement nul. Les données InSAR couvrent le modèle entre les distances 0 et 50 km.
ward, Californie, (i.e. de l’ordre de 6 à 8 mm.an−1) entourées par des zones où le
glissement est lent (i.e. 1 à 2 mm.an−1), voire nul (Fig. 7.6). Cette distribution com-
plexe du glissement a été observée et inversée le long de plusieurs autres segment
ou failles (e.g. Bürgmann et al., 2000; Murray et al., 2001; Ryder and Bürgmann,
2008; Jolivet et al., 2011b). Nous discuterons par la suite comment la description
de la variabilité spatiale du glissement peut nous conduire à des conclusions sur le
comportement mécanique de la faille.
7.1.3 Evolution temporelle
Le suivi temporel des déformations de surface permet de quantifier la varia-
bilité du glissement asismique le long d’une faille au cours de la période inter-
sismique. Grâce à des “creepmeters”, Steinbrugge et al. (1960) observent que le
glissement asismique le long de la faille de San Andreas, au niveau de la Taylor
Winery (Fig. 7.3), s’organise en “spasmes”, pendant lesquels la majeure partie du
glissement se produit. Ces spasmes durent approximativement une semaine, et sont
150
Chapitre 7. Discussion :
Glissement asismique et cycle sismique
intercalés entre des intervalles de plusieurs semaines à plusieurs mois durant les-
quels le glissement est très faible. Il existe donc une organisation temporelle du
fluage. Les fluctuations du taux de glissement, en profondeur, se traduisent par de
faibles variations de glissement observables en surface et nécessitent un suivi tem-
porel dense.
Langbein et al. (1999) observent une augmentation du taux de glissement entre
1992 et 1995, au sud du segment central de la faille de San Andreas, grâce à un
réseau de distance-mètres électroniques mesurant en continu. Cette accélération,
modélisée par la suite par Murray and Segall (2005), a été mesurée dans la zone
de transition entre le segment en “creep” permanent le long de la faille de San
Andreas et le segment bloqué au sud de Parkfield. Le taux de glissement a alors lo-
calement atteint 49 mm.an−1 et a dépassé le taux de chargement tectonique imposé
de ∼30 mm.an−1. Au même endroit, de Michele et al. (2011) révèle une organisa-
tion spatio-temporelle complexe du taux de glissement à l’aide d’une analyse en
série temporelle de données InSAR ERS 19 couvrant la période de 1993 à 2005. La
mesure de “creep” en surface sur ces données InSAR confirme l’organisation en
spasmes tout du long du segment de faille étudié, initialement observée seulement
localement par les creepmeters. Cependant la résolution temporelle de leur jeu de
données ne leur permet pas de résoudre finement l’événement de glissement décrit
parMurray and Segall (2005).
Grâce à un jeu de données InSAR présentant un fort échantillonnage temporel,
Jolivet et al. (2011d) analysent la distribution des vitesses de glissement asismique
dans le temps le long de la faille de Haiyuan (voir chapitre 6). La finesse des ob-
servations a permis ici d’obtenir une analyse précise des fluctuations de la vitesse.
La fonction de densité de probabilité suivie par la vitesse du glissement en surface
est caractéristique d’un système corrélé, influencé par une série de perturbations
locales indépendantes. La distribution des spasmes de glissement est corrélée spa-
tialement et contrôlée par l’élasticité de la croûte cassante, mais ces spasmes sont
reliés entre eux à plus petite échelle et s’influencent localement.
Bilan - Les techniques géodésiques ont permis de détecter du glissement asis-
mique le long de segments de failles décrochantes, dans leur partie sismogène. Ce
type de déformation a été mis en évidence le long de plusieurs grandes failles, et les
quantités de glissement ne sont pas négligeables. Par exemple, le glissement asis-
mique le long de la faille de Haiyuan relâche une énergie équivalente à un séisme
de magnitude de moment égale à 5.9 sur une période de 6 ans (Jolivet et al., 2011b).
De la même façon, Wei et al. (2009) décrivent un épisode de glissement asismique
accéléré de magnitude équivalente égale à 4.7 le long de la faille de Superstition
Hill, Californie. Ce type de déformation doit donc être pris en compte pour une
19. European Space Agency
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description complète du cycle sismique.
Au sein même des segments en “creep”, on caractérise une organisation spatiale
et temporelle du glissement asismique. Les mécanismes qui régissent le fonction-
nement des failles pendant la période intersismique sont donc complexes, varient
spatialement et probablement dans le temps. Une faille n’est pas un objet au com-
portement stable et homogène et l’observation et la modélisation des glissements
asismiques peut permettre d’accéder à des caractéristiques mécaniques des zones
de faille et potentiellement mieux comprendre l’initiation, la propagation et la ter-
minaison des ruptures sismiques.
7.2 Lien entre glissement asismique et propriétésmé-
caniques des failles
Au vu des observations présentées précédemment, nous allons ici considérer un
plan de faille comme étant un plan de friction. Brace and Byerlee (1966) proposent
de ne plus considérer une rupture sismique comme une fracture qui se propage dans
un milieu cassant, mais comme une instabilité de friction se propageant le long
d’un plan préexistant. En deçà d’un certain niveau de contrainte cisaillante, le plan
est bloqué (“stick”) ; lorsque la contrainte cisaillante dépasse le seuil de rupture,
le plan se met en mouvement et l’énergie élastique est relâchée (“slip”). Une telle
description du comportement des failles permet tous les types de glissement. Le
glissement asismique est un glissement stable, dans le sens où le taux de glissement
ne subit pas d’augmentation dramatique, telle celle observée lors d’une rupture
sismique. Dans cette section, nous détaillerons un type de modèle comportemental
permettant de décrire le glissement le long d’un plan de faille et nous rapprocherons
ce modèle des observations rapportées précédemment.
7.2.1 Un modèle de résistance frictionnelle
7.2.1.1 Formulation de la loi en “Rate-and-State”
Une manière classique de définir la résistance frictionnelle d’un plan est de
considérer qu’un déplacementD a lieu lorsque le rapport de la contrainte cisaillante,
τ, et de la contrainte eﬀective normale au plan, σ¯n dépasse une limite, appelée co-
eﬃcient de friction μ (Fig. 7.7). Ce modèle simple, dit en “Rate-and-state”, a été
utilisé pour décrire la friction le long d’un plan dans des granodiorites parDieterich
(1979), et mathématiquement formulé par Ruina (1983). Plusieurs descriptions ont
été proposées, et un modèle simple pour la contrainte cisaillante, τ, est donné par
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Figure 7.7 –Modèle de résistance frictionnelle - Représentation schématique de la paramé-
trisation du modèle de résistance frictionnelle décrit par Scholz (2002), dit modèle “patin-
ressort”
.












où V est la vitesse de déplacement, V0 la vitesse de référence, μ0 le coeﬃcient de
friction à V = V0, a et b deux paramètres et θ, une variable d’état telle que,
dθ














et le coeﬃcient de friction μss est donné par,





Dans le cas stationnaire, la variable θ est assimilable au temps caractéristique
permettant un renouvellement complet des contacts le long du plan de friction lors
du déplacement. La distance caractéristiqueL est la distance nécessaire pour un re-
nouvellement complet de ces contacts. Dans ce cas, θ est proportionnel à la lenteur













Figure 7.8 – Domaines de stabilités - A gauche, représentation de l’évolution du coeﬃcient
de friction μd en fonction de la vitesse de glissement le long d’un plan de friction pour
un cas en “velocity strengthening” (courbe rouge), et pour un cas en “velocity weakening”
(courbe bleue). A droite, diagramme de stabilité pour un cas en “velocity weakening”,
Crédits : Scholz (2002).
7.2.1.2 Domaines de stabilité
Selon cette description, les paramètres a et b permettent de définir des régimes
de comportement frictionnel. Il est possible d’écrire, d’après l’équation 7.4 :
dμd
d(lnV) = a − b, (7.6)
où μd est la valeur de μss à la vitesse de glissement V . Dès lors, pour un système
patin-ressort dont la friction basale obéit à une loi en “Rate-and-State”, la stabilité
ne dépend que de la contrainte normale eﬀective σ¯n, de la contrainte cisaillante τ,
de la raideur du ressort k et des paramètres de friction a et b. Il est possible de
définir deux domaines (Fig. 7.8) :
– Lorsque a−b ≥ 0, alors si la vitesse de glissement V augmente, le coeﬃcient
de friction μss augmente. Le système est intrinsèquement stable et qualifié de
“velocity strengthening” (i.e. qui devient plus fort avec la vitesse, nous tra-
duirons ici ce terme par écrouissage positif ou durcissement cinétique). Si
un glissement accélère, il sera contenu par l’augmentation du coeﬃcient de
friction.
– Lorsque a − b < 0, alors si la vitesse de glissement V augmente, le coeﬃ-
cient de friction μss diminue. Dans ce cas de figure, le système est qualifié de
“velocity weakening” (i.e. écrouissage négatif ou aﬀaiblissement cinétique).
Dans ce cas, une compétition entre la raideur du ressort et la friction basale
existe pour générer des séismes ou du glissement lent. On observe une bifur-
cation au niveau d’une valeur critique de contrainte normale eﬀective donnée
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Figure 7.9 – Application du formalisme “Rate-and-State” à une croûte granitique - A
gauche : évolution du paramètre (a − b) en fonction de la température pour un granite,
sous une contrainte normale eﬀective de 400 MPa et une pression de pores de 100 MPa
(Blanpied et al., 1991) ; Au milieu : Représentation schématique du paramètre (a − b) en
fonction de la profondeur pour une croûte granitique, le long d’une faille verticale (Scholz,
1988) ; A droite : distribution des épicentres des séismes enregistrés le long d’un section




−(a − b) . (7.7)
Pour des valeurs de σ¯n supérieures à σ¯c, le système est instable, et le glis-
sement accélère. Pour des valeurs de σ¯n inférieures à la valeur critique, le
système est conditionnellement stable. Il est nécessaire d’apporter au sys-
tème de l’énergie pour le déstabiliser, par exemple, un diﬀérentiel de vitesse
suﬃsant (Fig. 7.8).
Nous analysons les propriétés des failles localisées dans la partie élastique de
la croûte à la lumière de ce modèle de résistance frictionnelle.
7.2.1.3 Applications aux failles réelles
L’étude des propriétés frictionnelles du granite par Blanpied et al. (1991) per-
met de déterminer la valeur du paramètre (a − b) pour ce matériau. Le suivi de
la variation du coeﬃcient de friction en fonction de la vitesse de déplacement le
long d’un plan de rupture prédéfini, sous une pression eﬀective contrôlée, a mis
en évidence l’aﬀaiblissement cinétique d’un plan de friction dans du granite pour
une gamme de température correspondant à la croûte continentale (Fig. 7.9). De
plus, un cas d’étude similaire sur du granite pulvérisé, simulant ainsi une gouge de
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faille, permet d’observer un durcissement cinétique, pour des pressions correspon-
dant à des profondeurs inférieures à 3-4 km (Marone et al., 1990). Ce phénomène,
observé pour des matériaux non consolidés, diminue avec la pression. A partir de
ces mesures, Scholz (1988) propose un modèle frictionnel pour une faille crustale
verticale (Fig 7.9). A faible profondeur (3-4 km), les matériaux non consolidés
permettent un glissement stable. En dessous, une zone où le glissement est condi-
tionnellement stable permet la transition avec une zone sismogène, instable, le long
de laquelle le glissement se fait par à-coups, jusqu’à ∼400◦C.
Ce modèle décrit correctement les segments bloqués des failles décrochantes,
les plus à même de générer des ruptures majeures (ex : Segment de la rupture
de 1906 de la faille de San Andreas, lacune sismique de Tianzhu). Nous notons
tout de même que le glissement asismique entre 0 et 4 km de profondeur prédit
par ce modèle est rare. De plus, outre les problèmes soulevés par le changement
d’échelle entre des expériences de laboratoire et le comportement frictionnel d’une
faille crustale, cette description des propriétés frictionnelles et donc du compor-
tement face à la contrainte d’une faille ne permet pas d’expliquer directement le
glissement asismique dans la partie sismogène de la croûte. Dans ce modèle, le
“creep” concerne des sédiments ou de la gouge de faille non consolidés et reste
cantonné aux premiers kilomètres en profondeur. Scholz (1998) mentionne le cas
“exceptionnel” du segment en “creep” de la section centrale de la faille de San
Andreas. Il propose d’impliquer la pression de pore dans ce modèle. La contrainte
normale eﬀective est égale à la contrainte normale soustraite de la pression de pore,
p : σ¯n = σn − p. Une baisse de la contrainte normale eﬀective due à une hausse
de la pression de pore conduit une transition du domaine de stabilité, vers le dur-
cissement cinétique. Scholz (1998) propose donc que le segment en “creep” allant
de San Juan Batista à Cholame réside dans le domaine conditionnellement stable
à cause d’un pression de pore élevée. Ce domaine de stabilité permet d’expliquer
aussi la fluctuation des taux de glissement asismique dans le temps et la présence
de nombreux micro-séismes (Waldhauser et al., 2004). Plus généralement, Johan-
son and Burgmann (2005) suggère que les segments qui relâchent de l’énergie par
glissement asismique soient ceux qui montrent une activité micro-sismique élevée,
contrairement aux segments qui accumulent cette énergie, instables. Le “creep” de
surface a probablement lieu dans des matériaux intrinsèquement stables (“velocity
strengthening”) tandis qu’un creep plus profond sera associé à un comportement
frictionnel oscillant, conditionnellement stable.
Il est possible de décrire le glissement asismique observé à la terminaison Est
de la lacune sismique de Tianzhu à la lumière de ce formalisme. Premièrement, la
faille de Haiyuan borde un petit bassin, dont l’extension apparait contrôlée par la
faille, subissant une forte subsidence. Il est impossible, à partir des données acces-
sibles, d’exclure l’hypothèse du rôle joué par des fluides circulant depuis le bassin
le long de la faille, sur une hausse éventuelle de la pression de pore. Deuxièmement,
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en 1927, un séisme de magnitude 8 a rompu une série de chevauchements situés au
nord de la faille de la Haiyuan. Les chevauchements étant plus ou moins parallèles
à la faille de Haiyuan, ce séisme a de fait provoqué une diminution de la contrainte
normale au plan de faille de Haiyuan. Cependant, ceci ne permet pas d’expliquer
la faible extension latérale du glissement asismique et sa limite à l’ouest. Enfin,
le séisme de 1920 à modifié l’état de contrainte régional, mais, à part un évident
chargement sénestre de la lacune, aucune étude n’a été eﬀectuée sur ce point.
7.2.2 Rugosité et variation spatiales des propriétés frictionnelles
Le glissement asismique implique, dans plusieurs cas de figure, l’épaisseur
crustale complète. Par ailleurs, toutes les failles ne montrent pas d’évidences de
glissement asismique en surface, comme suggéré par les mesures de coeﬃcient de
friction sur des roches non consolidées. Par conséquent, il est nécessaire d’invo-
quer le long des failles décrochantes, crustales, des variations des propriétés fric-
tionnelles.
Par exemple, il est possible de distinguer, au premier ordre, deux comporte-
ments principaux, le long de la faille de Haiyuan (Fig. 7.10) :
– Deux segments dont le comportement global est d’accumuler de l’énergie
élastique et de la relâcher lors d’un grand séisme encadrent la jonction entre
la rupture de 1920 et la lacune sismique de Tianzhu. Ces deux segments
présentent un aﬀaiblissement cinétique.
– Un segment de ∼35 km de long glisse de manière asismique, jusque dans la
couche sismogène. En terme de comportement frictionnel, ce segment peut
être associé à un écrouissage positif du plan ou au domaine conditionnelle-
ment stable (Fig. 7.8).
Une observation précise des fluctuations du taux de glissement asismique per-
met de déceler une accélération du glissement le long d’une partie peu profonde de
la faille (chapitre 5). De plus, le glissement est co-localisé avec une activité micro-
sismique forte, quasi-inexistante le long des segments bloqués. Par conséquent, ce
segment présente les caractéristiques du domaine de stabilité conditionnelle, où
l’on observe des oscillations entre “stick-slip” et glissement asismique.
De nombreuses études sismologiques montrent que les structures sismogènes,
Figure 7.10 (facing page) – Exploration des propriétés frictionnelles le long de la faille de
Haiyuan - En haut : modèle proposé au chapitre 4, permettant la distinction entre deux
segments bloqués, et un segment en glissement asismique. L’événement de glissement mis
en évidence au chapitre 5 permet de justifier le premier ordre des propriétés frictionnelles,
indiquées par les flèches roses et jaunes. En bas : expression des variations latérales des
propriétés frictionnelles au sein même de la zone en “creep” de la faille de Haiyuan.
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ou aspérités, localisées le long d’un segment en “creep”, semblent être pérennes, du
moins sur la durée de la période d’observation. Aussi bien les “repeating earthqua-
kes” identifiés par Nadeau and McEvilly (1999) que les alignements de foyers loca-
lisés le long des failles de Hayward et San Andreas (Rubin et al., 1999;Waldhauser
et al., 2004) semblent confirmer la stabilité temporelle de ces aspérités. Parallèle-
ment, Jolivet et al. (2011d) mettent en évidence un contrôle du taux de glissement
asismique par des aspérités géométriques permanentes distribuées le long du plan
de la faille de Haiyuan (chapitre 6). Par conséquent, il est possible d’invoquer une
complexité d’un niveau supérieur dans la variation latérale des propriétés friction-
nelles, chaque aspérité géométrique correspondant à une zone instable comprise le
long d’un plan de faille intrinsèquement stable.
Bilan - Il est très diﬃcile de conclure quant aux raisons du comportement fric-
tionnel de la zone de glissement asismique de la faille de Haiyuan, par manque
de données annexes. Ces propriétés montrent une certaine variabilité latérale et il
serait intéressant d’étendre une telle étude tout du long de cette faille.
Plus généralement, une exploration systématique des failles décrochantes conti-
nentales, à l’aide de techniques géodésiques et sismologiques, et une caractérisa-
tion tout aussi systématique des propriétés frictionnelles des grands segments de
failles décrochantes pourrait être conduite. Par exemple, Perfettini et al. (2010)
explorent, le long de la subduction péruvienne, le comportement frictionnel de
l’interface en mesurant les déplacements au cours des périodes intersismique, co-
sismique et post-sismique afin déterminer les aspérités majeures, barrières à la pro-
pagation des ruptures sismiques. Par ailleurs,Kanu and Johnson (2011) utilisent les
variations de taux de glissement asismique le long de la faille de Hayward, consécu-
tives au séisme de Loma Prieta, Mw 6.9, en 1989, afin de retrouver les propriétés de
friction le long de ce segment de faille. Le premier ordre consiste à déterminer les
limites entre segments bloqués et segments en glissement asismique. L’estimation
des paramètres a et b, par exemple, permet ensuite une description plus poussée du
comportement. L’estimation par Kanu and Johnson (2011) du paramètre (a − b)σ
leur permet de suggérer que ce segment de faille supposé durcissant, car en “creep”,
est en fait très proche du domaine neutre (i.e. (a − b) ∼ 0) et peut donc glisser de
manière dramatique pendant un séisme.
L’accès à une résolution spatiale plus fine et au comportement frictionnel né-
cessite des observations plus systématiques, ainsi que des observations sismiques
continues et fines, comme le long de la faille de San Andreas. Par la suite, ces ob-
servations, géodésiques et sismiques, pourraient être assimilées dans des modèles
de cycle sismique afin de reproduire les déplacements observés au cours du cycle
sismique et prédire l’extension et la magnitude des prochaines grandes ruptures
(Lapusta and Liu, 2009; Kaneko et al., 2010). Les zones en écrouissage positif
agissent comme des barrières à la propagation des ruptures sismiques et leur loca-
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lisation donne des informations sur le comportement sismique d’une faille. De plus,
ces modèles pourraient, à terme, inclure toutes observations impliquant des com-
portements frictionnels variables latéralement (Zigone, 2011), tels les glissements
asismiques, la micro-sismicité, les trémors non-volcaniques et toute la zoologie
des phénomènes de glissement identifiés (Peng and Gomberg, 2010). Cependant,
les barrières aux grandes ruptures ne semblent pas être des structures pérennes dans
certains cas (Konca et al., 2008), et il apparait nécessaire d’introduire la notion de
variabilité temporelle dans ces études.
7.2.3 Géologie, fluides et propriétés frictionnelles
Le glissement asismique étant localisé dans des zones où le coeﬃcient de fric-
tion est censé augmenter avec la vitesse pour stabiliser le glissement (Fig. 7.8),
une exploration des propriétés frictionnelles des roches situées dans une zone de
“creep” au sein même du cisaillement permettrait de vérifier cette hypothèse. Le
seul cas d’étude in situ des propriétés mécaniques et de la déformation des roches à
l’intérieur d’une zone en glissement asismique le long d’une faille en décrochement
est SAFOD 20, le long de la faille de San Andreas (Fig. 7.11). Situé à la terminaison
sud-est du segment situé entre Parkfield et San Juan Batista (Fig. 7.3), ce forage ex-
périmental à permis un échantillonnage des roches constituant la zone de faille aux
alentours de 3 km de profondeur. L’ exploration des propriétés mécaniques de la
zone de faille de San Andreas présente deux objectifs : (1) le lien avec le glissement
asismique observé en surface grâce aux techniques géodésiques ; (2) expliquer la
faiblesse apparente de la faille de San Andreas, révélée par des mesures régionales
d’orientation des contraintes (Zoback et al., 1987), ainsi que par des mesures de
faibles anomalies thermiques à l’aplomb de la faille (e.g. Brune et al., 1969; La-
chenbruch and Sass, 1980). Le sujet de la “faiblesse/force” de cette faille majeure
est encore sujet à débat, et nous ne nous attarderons pas sur ce sujet qui mériterait
un plus ample examen (Scholz, 2000).
Les premières études tentant de relier le contexte géologique au comportement
de la faille de San Andreas ont mis en évidence la présence de serpentine le long
des diﬀérents segments présentant du glissement asismique (e.g. Moore and Ry-
mer, 2007). Ces roches proviennent essentiellement de l’hydratation d’ophiolythes
des Coast Ranges à fortes teneur en Fer et Magnésium. L’USGS 21 à mis en évi-
dence, notamment, la présence d’un bloc de serpentine en profondeur assez étendu
le long du segment central de la faille de San Andreas (Fig. 7.11). Moore et al.
(1997) explorent les coeﬃcients de frictions des diﬀérents types de serpentine, le
Chrysotile, la Lizardite et l’Antigorite, ainsi que leur évolution en fonction de la
20. San Andreas Fault Observatory at Depth
21. United States Geological Survey
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Figure 7.11 – Distribution des serpentines et localisation du forage SAFOD le long de la
faille de San Andreas - a. Localisation de la zone de glissement asismique le long de la
faille de San Andreas, entre les deux segments bloqués, traces des ruptures de 1857 (Fort
Tejon, Mw 7.9) et de 1906 (San Francisco, Mw 7.9). La zone grisée représente l’extension
latérale du corps de serpentine en profondeur. b. Evolution du glissement asismique le long
de la faille de San Andreas, depuis San Juan Batista (Titus et al., 2006). Crédits : Moore
and Rymer (2007)
température. Le Chrysotile présente, à faible profondeur (∼3 km), un faible coeﬃ-
cient de friction (μ < 0.2) mais celui ci augmente avec la profondeur. De même, la
résistance frictionnelle de la Lizardite et de l’Antigorite n’est pas très éloignée de
celle du granite (Fig. 7.12). Les mesures du paramètre (a − b), définissant la sta-
bilité d’un glissement selon le formalisme “Rate-and-State” décrit précédemment,
ne permettent pas de tirer de conclusion sur le rôle des serpentines dans le glis-
sement asismique tant la variabilité des résultats est grande (selon la vitesse et la
température, les trois types de serpentine peuvent montrer un aﬀaiblissement ou un
durcissement cinétique) 22.
Moore and Rymer (2007) mettent en évidence la présence de Talc dans des
serpentines situées au coeur de la zone de cisaillement active de la faille de San
Andreas, qui a été traversée par le forage principal du projet SAFOD. Les essais
en friction réalisés sur du talc montrent un très faible coeﬃcient de friction et un
fort écrouissage positif (i.e. μ augmente avec la vitesse) suggérant ainsi un rôle du
22. Le cas conditionnellement stable étant diﬃcilement reproductible en termes expérimentaux,
nous ne traiterons ici que des écrouissages positifs et négatifs.
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Figure 7.12 – Résistance en cisaillement en fonction de la profondeur - Résultat de tests
triaxiaux simulant les conditions à diﬀérentes profondeurs (30◦C/km et pression hydrosta-
tique) pour le granite (Blanpied et al., 1995), l’antigorite, la lizardite, le chrysotile (Moore
et al., 1997) et le Talc (Moore and Lockner, 2007). Les deux zones grisées indiquent les
limites en terme de résistance maximale au cisaillement, déduites des mesures de flux de
chaleur (e.g. Lachenbruch and Sass, 1980) et des études d’orientation des contraintes (Zo-
back et al., 1987). Crédits :Moore and Rymer (2007)
.
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talc dans la faiblesse de la faille ainsi que dans la stabilité du glissement. Le talc 23
est un minéral issu de la réaction de la serpentine avec les veines de quartz qui la
traversent et dont le domaine de stabilité s’étend jusqu’à la base de la croûte. Dans
une gouge de faille, le mélange serpentine-quartz-talc permettrait donc d’expliquer
les faibles coeﬃcients de frictions nécessaires ainsi que le caractère durcissant du
plan de faille.
Cependant, des tests en friction sur des gouges synthétiques composées de mé-
langes de quartz et talc et de serpentine et talc montrent que la proportion de talc
doit être bien plus élevée que les 2-3% massiques identifiés par Moore and Rymer
(2007). A partir d’échantillons prélevés en surface, à proximité de la faille de San
Andreas, en Californie, Carpenter et al. (2011a) insistent sur la nécessité d’une
proportion de serpentine ou de talc au moins supérieure à 50% massique afin d’ob-
server un écrouissage positif. Des expériences similaires révèlent une proportion de
talc nécessaire moindre (≤15% massique), mais toujours bien supérieure aux 2-3%
de la gouge de faille (Moore and Lockner, 2011). En revanche, lorsque le talc est
organisé en bandes, les conditions pour un glissement stable peuvent être réunies
(Moore and Lockner, 2011).
Récemment, la troisième phase du forage SAFOD a permis un échantillonnage
régulier des roches situées autour et au sein de deux zones de cisaillement actives
de la faille de San Andreas (Fig. 7.13), la “Southwest Deforming Zone” (SDZ) et la
“Central Deforming Zone” (CDZ), afin de mesurer les coeﬃcients de friction et la
dépendance en vitesse en fonction de l’éloignement à la trace de faille active (Car-
penter et al., 2011b; Lockner et al., 2011). Ces mesures révèlent des coeﬃcients
de friction forts hors zone de déformation (∼0,5-0,6), et des valeurs très faibles
à l’intérieur des bandes de cisaillement actives (∼0,2, Fig. 7.13). De plus, un fort
écrouissage positif est observé, permettant la stabilité du glissement. Ce compor-
tement particulier est dû à la présence de saponite, une smectite particulièrement
faible (μ ∼ 0.05), qui compose plus de 60% des gouges prélevées par le forage.
Cette argile est le résultat des réactions d’altérations à faible température des blocs
de serpentines et des roches quartzo-feldspathiques. Cependant, le domaine de sta-
bilité de cette smectite est limité en profondeur par l’isotherme 150◦C et la présence
de saponite au delà de 3 à 4 km est plus qu’hypothétique.
En conclusion, il faut imaginer un modèle, pour la faille de San Andreas, dans
lequel la présence de grandes quantités de saponite entre la surface et 4 km assurent
un glissement stable, tandis que des bancs de talc jointifs expliquent la faiblesse re-
lative du plan de faille en profondeur, jusqu’à la base de la couche sismogène.
Cependant, le lien systématique entre glissement asismique et serpentine n’est tou-
jours pas vérifié et le rôle de l’altération des serpentines en minéraux faibles sur le
glissement asismique reste à confirmer.
23. Mg3Si2O5(OH)4
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Figure 7.13 –Exploration des valeurs de μ au travers de la faille de San Andreas - Evolu-
tion du coeﬃcient de friction, mesuré à une vitesse V = 1, 15 μm.s−1, au travers de la SDZ,
à gauche, et de la CDZ, à droite, en fonction de la distance à la zone de plus fort cisaille-
ment. Les couleurs pour chaque symbole indiquent la pression normale eﬀective utilisée
pour les mesures. “DI water” correspond à un essai à l’aide d’eau dé-ionizée. Crédits :
Lockner et al. (2011)
Rôle des fluides dans la déformation asismique à faible profondeur
Le forage SAFOD a aussi permis une observation micro-structurale des échan-
tillons localisés au sein même de la gouge de faille. Gratier et al. (2011) mettent
en évidence le rôle de la dissolution sous contrainte dans la déformation des roches
dans une zone de cisaillement à profondeur sismogénique. Ce mode de déformation
a été identifié dans les deux zones de cisaillement, SDZ et CDZ, à partir d’études
en microscopie sur des lames minces. Deux mécanismes permettent d’expliquer ce
mode de déformation, le glissement grain sur grain associé à la diﬀusion et la disso-
lution le long de plans de clivages ou de veines et tous deux sont envisageables sur
toute l’épaisseur sismogénique. Ces deux mécanismes permettent d’expliquer les
20 mm.an−1 de glissement asismique observés au niveau de SAFOD (Titus et al.,
2006). De plus, ce mode de déformation permet d’expliquer la présence d’une ac-
tivité micro-sismique au sein de ce segment en glissement asismique.
Conclusion
Diﬀérents modèles mécaniques prenant en compte la pétrologie et le rôle des
fluides permettent d’expliquer en partie comment est accommodé le glissement
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asismique le long du plan de faille. (1) Des assemblages minéralogiques présen-
tant des faibles coeﬃcients de friction et un comportement durcissant face à la
vitesse de glissement permettent d’expliquer une partie du “creep”, même si des
problèmes subsistent (i.e. rôle des serpentines, quantité de talc en profondeur, coa-
lescence du talc, stabilité de la saponite). (2) La dissolution sous contrainte peut
avoir lieu sur toute l’épaisseur sismogène et peut accommoder une partie du glis-
sement asismique. Le “creep” résulte probablement de la combinaison de ces deux
mécanismes non antagonistes.
7.3 Implications pour l’aléa sismique
Quelque soit son origine et les modèles utilisés pour l’expliquer, le glissement
asismique a des implications non négligeables sur le cycle et l’aléa sismique, dont
nous discutons ici. La description classique du cycle sismique ne tenait pas compte
des glissements asismiques et la découverte de ce mode de déformation soulève un
certain nombre de questions. Quelle est l’importance du glissement asismique en
terme de relaxation de la contrainte au cours du cycle sismique ? Quelles sont les
conséquences sur le comportement sismique des failles ?
7.3.1 Bilan du glissement au cours du cycle sismique
7.3.1.1 Bilan des moments
La première question soulevée en présence de glissement asismique concerne
la quantité d’énergie élastique dissipée de manière asismique. Etant donné l’exten-
sion en profondeur de ce glissement le long de certaines failles suggérant que toute
la zone sismogène est concernée, cette quantité d’énergie est non négligeable par
rapport à celle associée au déplacement imposé par le mouvement des deux blocs
de part et d’autre de la faille (e.g. Bürgmann et al., 2000; Simpson et al., 2001;
Schmidt et al., 2005; Ryder and Bürgmann, 2008; Jolivet et al., 2011b). La réparti-
tion spatiale des taux de glissement permet de calculer une magnitude équivalente
pour chaque segment en “creep”. La quantité d’énergie relachée de manière asis-
mique le long du segment de la faille de San Andreas allant de San Juan Batista
à Parkfield est équivalente à celle d’un séisme de magnitude 6 par an (Ryder and
Bürgmann, 2008). Le long de la faille de Haiyuan, le glissement asismique dissipe
l’équivalent d’un séisme de magnitude 2.8 par an (Mw ∼5.9 entre 2003 et 2009)
(Jolivet et al., 2011b, et chapitre 4).
On peut alors comparer cette énergie à celle qui aurait été accumulée si la
faille avait été bloquée et ainsi estimer l’aléa sismique potentiel pour une faille.
Cependant, autant les incertitudes sur les taux de glissement asismique en surface
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deviennent de plus en plus faibles grâce aux techniques de géodésie satellitaire, au-
tant l’estimation des taux de glissement profond sur les failles décrochantes porte
toujours à débat. Les mesures géodésiques du chargement actuel ne sont pas tou-
jours en adéquation avec les mesures des taux de chargement holocène (Thatcher
and Murray-Moraleda, 2010), et on ne peut exclure des variations de taux de char-
gement à l’échelle du cycle sismique (Provost and Chéry, 2006).
Au niveau du segment central de la faille de San Andreas, dont le taux de glis-
sement asismique est estimé à 28 mm.an−1, Titus et al. (2006) comparent deux
modèles extrêmes : (1) le taux de chargement tectonique le long de cette section
atteint 28 mm.an−1 ; (2) le taux de glissement holocène déterminé par la mesure
du décalage du lit du cours d’eau Wallace Creek atteint 32 mm.an−1 (Sieh and Ri-
chard, 1984). Dans le premier cas, le glissement asismique relâche toute l’énergie
élastique, le segment est complètement asismique. Cependant, Toppozada et al.
(2002) indiquent les occurrences de plusieurs séismes de magnitude supérieure à
5.5. De plus, il est probable que le sud de la zone en glissement asismique ait été le
point de nucléation du séisme de Fort Tejon, en 1857 (Mw ∼7.9). Il apparait donc
plus cohérent de considérer un déficit de glissement le long de ce segment. Un taux
de glissement en profondeur de 34 mm.an−1 conduit à l’accumulation d’une éner-
gie élastique équivalente à un séisme de magnitude 5.7 à 5.9 par an (Ryder and
Bürgmann, 2008).
Nous avons réalisé un bilan des moments accumulés et relâchés le long de
la zone en glissement asismique (40 × 20 km2) le long de la faille de Haiyuan
(Fig. 7.14). La comparaison entre le moment sismique dissipé par glissement asis-
mique et celui dissipé par la microsismicité confirme que la majeure partie des
contraintes est relâchée de manière asismique. Le moment asismique correspond
à une magnitude de 5.9 pour 6 ans tandis qu’avec un taux de chargement estimé
à 5 mm.an−1, l’équivalent d’un séisme de magnitude 6.0 aurait dû être accumulé.
En terme de bilan, l’énergie élastique accumulée correspond à un séisme de ma-
gnitude 3.4 pour 100 ans (Mw∼2.6 pour 6 ans). Notons que des estimations de
taux de chargement intersismique plus forts ont été publiées et conduisent à un
déficit de moment plus fort (Fig. 7.14). Néanmoins, étant donné les variations de
taux de glissement asismique aussi bien dans le temps que dans l’espace, il est
probable que, localement le long du plan de faille, des aspérités aient accumulé de
l’énergie élastique. Par ailleurs, notons qu’en 1990, un séisme de magnitude 5.8 a
rompu l’extrémité ouest du segment en glissement asismique confirmant ainsi une
accumulation de moment sismique, bien que faible, à cet endroit (Liu-Zeng et al.,
2007).
7.3.1.2 Dissiper le déficit
Bürgmann et al. (2000) et Schmidt et al. (2005) explorent la distribution de
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Figure 7.14 – Bilan de moment équivalent le long de la zone de glissement asismique de
Haiyuan - Ligne bleue : évolution du moment asismique correspondant au taux de glis-
sement moyen déterminé par Jolivet et al. (2011b). Ligne rouge : somme des contribu-
tions asismiques et sismiques (données de microsismicité fournies par Rong Dailu, CEA,
Lanzhou). Lignes rouges pointillées : modèle d’accumulation de moment sismique théo-
rique pour des taux de chargement en profondeur de 5 mm.an−1, 6 mm.an−1, 8 mm.an−1 et
12 mm.an−1 suivant les études de Jolivet et al. (2011b), Cavalié et al. (2008), Gan et al.
(2007) et Lasserre et al. (1999), respectivement.
glissement asismique le long de la faille de Hayward, et notent la présence d’aspé-
rités le long du plan de faille (i.e. zones de glissement nul entourées par des zones
en “creep”). La déformation s’accumule dans ces zones, qui devront relâcher cette
énergie pendant des tremblements de terre. Schmidt et al. (2005) suggèrent qu’une
seule et grande aspérité accumule l’équivalent d’un séisme de magnitude 6.25 tous
les cent ans le long de ce segment. La dernière rupture le long de la faille de Hay-
ward a eu lieu en 1868 rompant probablement cette aspérité (Mw∼6.5, Toppozada
et al., 2002; Bürgmann et al., 2000).
En ce qui concerne le segment en glissement asismique de la faille de Haiyuan,
deux scénarios sont envisageables : (1) La faible quantité de moment sismique ac-
cumulée est dissipée par le passage d’une rupture majeure dans le segment ; (2)
Ce déficit de glissement est relâché par les fluctuations du taux de glissement asis-
mique. Cette hypothèse est soutenue par l’analyse des variations spatio-temporelles
du glissement, suggérant que la majeure partie du moment sismique dissipé pen-
dant la période 2003-2009 l’a été par un glissement transitoire en 2007 situé proche
de la surface (Jolivet et al., 2011c). Ces deux scénarios ne sont pas antagonistes.
Enfin, la localisation du glissement asismique à l’échelle de la faille de Haiyuan
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n’est pas anodine. Les études par interférométrie SAR des grands séismes le long
de failles décrochantes indiquent que les distributions de glissement cosismique
montrent une variation latérale non négligeable (e.g. Jònsson et al., 2002; Fun-
ning et al., 2007b). La relation entre les discontinuités géométriques le long de la
rupture et la distribution de glissement cosismique en surface est particulièrement
frappante pour le séisme de KokoXili, en 2001 (Mw∼7.9), le long de la faille du
Kunlun, au Tibet (Lasserre et al., 2005; Klinger et al., 2005). Des minimums de
glissements sont observés aux limites entre segments de faille. Au niveau de ces
jonctions, le déficit de glissement peut être dissipé soit par de la déformation volu-
mique autour de la zone de faille (Peltzer et al., 1999; Fielding et al., 2009), soit
par du glissement asismique lors de la période intersismique. Dans ce cas, il est
possible d’imaginer un glissement asismique permanent, ou bien s’étalant sur des
dizaines d’années après le choc principal. La zone de “creep” de Haiyuan étant si-
tuée à la jonction entre deux segments majeurs, au niveau d’un relai en extension,
les deux hypothèses peuvent être envisagées.
7.3.2 Glissement asismique et sismicité
Au sein du cycle sismique, de nombreuses relations peuvent être mises en évi-
dence entre la sismicité et le glissement asismique. Nous avons évoqué précédem-
ment les relations entre le glissement stable et la micro-sismicité, et nous nous
intéressons ici à sa relation avec des événements de plus forte magnitude : (1) la
sismicité, locale ou distante, a une influence sur le glissement asismique ; (2) le
glissement asismique a une influence sur les prochaines ruptures.
7.3.2.1 La sismicité modifie les taux de glissement asismique
L’influence d’une rupture sismique sur le déclenchement d’une autre rupture
sismique a été mis évidence. Il apparait assez intuitif de concevoir qu’un séisme,
modifiant l’état de contrainte statique dans la croûte environnante, va “charger” ou
“décharger” les failles situées à proximité. Cette modification de l’état de contrainte
correspond à la variation de contrainte de Coulomb, indiquant si l’on se rapproche
ou pas du critère de rupture de Coulomb. Cette variation ΔCFS s’écrit, pour une
orientation de plan définie,
ΔCFS = Δτ − μΔσn, (7.8)
où, Δτ est la variation finale de contrainte cisaillante le long de ce plan, μ est le
coeﬃcient de friction et Δσn est la variation finale de contrainte normale au plan
(King et al., 1994).
Un très bel exemple de l’influence de la variation de contrainte de Coulomb
sur le taux de glissement asismique d’une faille est celui de la faille de Hayward
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Figure 7.15 – Variation de contrainte de Coulomb suite au séisme de Loma Prieta pour
les failles de la baie de San Francisco - Vue oblique depuis l’ouest du réseau de faille
traversant la baie de San Francisco, Californie. Une couleur rouge (resp. bleue) indique un
forçage dextre (resp. sénestre). Les lignes noires indiquent la position des côtes par rapport
aux failles, modélisées par des plans verticaux à l’aplomb de leur trace de surface. Le plan
de rupture du séisme de Loma Prieta, Mw 6.9, en 1989 est indiqué en jaune. RCF : Rodgers
Creek fault ; GVF : Green Valley fault ; CF : Concord fault ; NCF : Northern Calaveras
fault ; CR : Calaveras Resevoir ; SRGF : Sargent fault ; SGF : San Gregorio fault ; P : Pinole
point ; O : Oakland ; H : Hayward ; F : Freemont. Crédits : Lienkaemper et al. (1997)
(Fig. 7.3) et du séisme de Loma Prieta, en Californie en 1989. Le taux de glis-
sement asismique moyen le long de la faille de Hayward est estimé à environ
5 mm.an−1 (Fig. 7.4), et est constant depuis au moins 1920 (Lienkaemper and Ga-
lehouse, 1997). En 1989, le séisme de magnitude 6.9 de Loma Prieta 24 a rompu
un segment de la faille de San Andreas, situé au sud de la baie de San Francisco
(Fig. 7.15). A la suite de ce séisme, le taux de glissement asismique le long de
la section la plus au sud de la faille de Hayward est devenu nul. Cette période de
latence a duré 6 ans, pendant lesquels des mouvements sénestres ont même été ob-
servés. Lienkaemper et al. (1997) ont calculé la variation de contrainte de Coulomb
associée au séisme de 1989 pour toutes les failles situées dans la baie. Il apparait
que la faille de Hayward, dans sa partie sud, a été fortement déchargée, voire forcée
à glisser à l’inverse. La variation de contrainte cisaillante y est estimée à 0,1 MPa
24. Ce séisme a eu lieu durant le World Series de 1989, “finale” du championnat américain de
baseball, qui opposait les Oakland Athletics et les San Francisco Giants. Ce séisme a donc été
“télévisé” et visionné dans le monde entier en direct. Le match, reporté de 10 jours, a finalement été
remporté par les Oakland A’s.
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Figure 7.16 – Evolution temporelle du coeﬃcient de friction le long de la faille de Hay-
ward - Haut : évolution du glissement au niveau de Camelia Road, le long de la faille
de Hayward, après le séisme de Loma Prieta (Lienkaemper and Galehouse, 1997). Bas :
évolution du rapport contrainte cisaillante sur contrainte normale pour expliquer l’arrêt,
l’inversion et la reprise du glissement le long de la faille de Hayward. Crédits : Schmidt
and Bürgmann (2008)
(i.e. 0,1 MPa de moins en cisaillement sénestre).
La durée de la période de latence observée peut être expliquée par le rétablis-
sement du rapport de la contrainte cisaillante et de la contrainte normale (Schmidt
and Bürgmann, 2008). En eﬀet, suite au séisme, ce rapport devient négatif, et le
chargement tectonique permet de faire remonter la contrainte cisaillante au cours
du temps (Fig. 7.16). Pendant une période de 4 ans, Schmidt and Bürgmann (2008)
reproduisent un glissement légèrement sénestre le long de la faille de Hayward, à
l’aide d’un modèle en “Rate-and-state”, dont les paramètres sont définis à partir
d’essais en laboratoire. Une fois que le rapport de la contrainte cisaillante et de la
contrainte normale a retrouvé son niveau d’avant 1989, et après un événement de
glissement accéléré permettant de rattraper le déficit de glissement accumulé pen-
dant ces 6 années, les taux de glissement asismique sont redevenus ceux d’avant
1989.
Dans cet exemple, un séisme de forte magnitude modifie considérablement
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Figure 7.17 –Modélisation de l’influence d’une sollicitation extérieure sur le déclenche-
ment du glissement asismique - Gauche : représentation schématique du modèle utilisé
pour étudier l’influence du passage d’une onde sismique sur la stabilité d’un plan de faille.
Droite : évolution du glissement asismique dans le temps avec (ligne continue) ou sans
(ligne pointillée) sollicitation extérieure. Les épisodes de glissement asismique sont avan-
cés après le passage d’une onde sismique. Crédits : Du et al. (2003)
l’état de contrainte au niveau des plans de failles situées à proximité. Murray and
Segall (2005) suggèrent que l’événement de glissement asismique observé à la ter-
minaison sud du segment central de la faille de San Andreas entre 1993 et 1995 a
été initié par deux séismes successifs de magnitude 4.3 et 4.7 localisés dans la zone
en “creep”. La vitesse de glissement augmente considérablement directement après
chacun de ces événements. Cette corrélation temporelle suggère que chacun de ces
séismes a déstabilisé la faille et provoqué l’accélération du glissement. De plus, il
semble que la quantité de glissement engendrée dépasse largement la quantité de
glissement nécessaire pour dissiper les variations de contraintes successives à cha-
cun des séismes. Par conséquent, ce glissement relâche des contraintes qui ont été
stockées sous forme élastique antérieurement aux séismes.
Un autre exemple de déclenchement du glissement asismique par la sismicité
est observé le long de la faille de Haiyuan, où deux séismes de magnitude 4.6
et 4.7 modifient l’état de contrainte le long du plan de faille et provoquent une
accélération du glissement. Depuis les années 80, une activité sismique modérée
(M 4.5-6) est observée le long de la lacune de Tianzhu. Il serait intéressant de voir
dans quelle mesure cette activité est alors reliée avec la présence de glissement
asismique sur le long terme le long de la lacune.
Du et al. (2003) proposent de vérifier l’importance de la variation de contrainte
de Coulomb sur le déclenchement du glissement asismique le long des failles si-
tuées à proximité du glissement cosismique. Le calcul de ΔCFS le long de diﬀé-
rents plans de faille ayant glissé de manière asismique suite à 10 séismes majeurs
en Californie ne permet pas de conclure clairement sur le rôle de la variation de
contrainte statique après un séisme. Dans la majeure partie des cas, lorsque le plan
de faille de rapproche du critère de rupture de Coulomb, la faille glisse de manière
asismique. Cependant, dans certains cas, la faille glisse tandis que ΔCFS diminue.
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Figure 7.18 –Tremors déclenchés par le passage des ondes de surface du séisme de Denali,
Mw 7.9, Alaska - Evolution du nombre de tremors en fonction du temps le long du segment
central de la faille de San Andreas, en fonction du temps après le séisme de Denali, Mw 7.9,
situé à 3000 km de la Californie. L’activité des tremors dure pendant 3-4 jours et est le signe
de la propagation d’un glissement asismique. Crédits : Shelly et al. (2011)
La variation de contrainte statique ne suﬃt alors pas pour expliquer le change-
ment de comportement des failles en “creep”. Pourquoi de tels segments glissent
ils quand la faille a été déchargée ?
La réponse est probablement à chercher du coté des ondes sismiques, émises
par une rupture, qui secouent littéralement la croûte terrestre. Tandis que le dé-
placement final d’un séisme modifie l’état de contrainte de la croûte de manière
durable, le passage des ondes sismiques modifie l’état de contrainte de manière
dynamique. Kilb et al. (2000) expliquent la localisation des répliques du séisme
de Landers en analysant la distribution de la variation de contrainte de Coulomb
statique et du pic de variation de contrainte dynamique. Plus récemment, Johnson
et al. (2008) invoquent les eﬀets élastiques non-linéaires liés au passage des ondes
sismiques dans le déclenchement précoce d’une instabilité de friction en observant
le cisaillement d’une gouge artificielle en laboratoire. Autrement dit, le passage des
ondes sismiques d’une rupture, même distante, provoque un endommagement local
de l’encaissant et modifie l’état de contrainte dynamique, ce qui peut déstabiliser
le milieu et donc le plan de faille.
A partir du formalisme en “Rate-and-State”, Du et al. (2003) étudient aussi le
déclenchement du glissement asismique sous l’eﬀet d’une sollicitation (Fig. 7.17).
Leurs conclusions suggèrent que le passage des ondes sismiques déstabilise le plan
de faille et modifie les temps d’occurrence des événements de glissement asis-
mique. Peu d’observations viennent cependant confirmer cette hypothèse. Lien-
kaemper et al. (2001) observent une accélération du “creep” en surface, au moment
du séisme de Loma Prieta, avant l’arrêt du glissement asismique le long de la partie
sud du plan de faille. Récemment, Shelly et al. (2011) observent l’occurrence de
tremors, le long de la partie profonde de la faille de San Andreas (15-30 km), consé-
cutifs au passage des ondes sismiques de séismes majeurs lointains (Fig. 7.18). Ces
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tremors, qui migrent le long du plan de faille, sont décrits comme étant la mani-
festation d’un glissement asismique profond, déclenché par le passage des ondes
sismiques.
7.3.2.2 De stable à instable
A partir de l’analyse de la phase de nucléation de 30 séismes, Ellsworth and
Beroza (1995) proposent qu’une rupture sismique puisse résulter de la déstabilisa-
tion d’une zone en glissement asismique le long d’un plan de faille. De dimension
kilométrique, cette zone serait par conséquent très diﬃcile à observer autrement
que par la détection de phénomènes annexes liés au glissement asismique. Avant le
séisme de Parkfield, Mw 6.0, en 2004, Shelly et al. (2009) observent une migration
des tremors, conduits par un glissement asismique profond, sous la zone de transi-
tion, entre le segment présentant du glissement asismique permanent de la faille de
San Andreas et le segment bloqué situé au sud (Fig. 7.3). Shelly et al. (2009) sug-
gèrent donc que ce glissement soit relié à la rupture. Cependant, les auteurs restent
prudents quant à leurs conclusions et estiment que le lien entre “creep” et rupture
n’est pas direct dans ce cas.
Les séismes répétitifs sont une autre manifestation sismique du glissement asis-
mique (“Repeating earthquakes”, Nadeau and McEvilly, 1999). L’hypocentre de
ces séismes, présentant des formes d’ondes identiques, est situé dans une zone en
glissement asismique et correspond à la rupture d’une aspérité située au milieu
d’une zone en durcissement cinétique. Bouchon et al. (2011) observent une sé-
quence de séismes présentant des formes d’ondes quasi-similaires pendant les 44
minutes précédant le séisme d’Izmit, Mw 7.6, le long de faille Nord Anatolienne
en Turquie, en 1999. Durant cette période, ces séismes sont de plus en plus fré-
quents jusqu’au choc principal. Ce signal est interprété comme étant la signature
d’un glissement asismique qui se déstabilise et provoque une rupture sismique.
Un tel phénomène de nucléation a été modélisé numériquement par Lapusta
and Liu (2009) : au sein d’une section de faille intrinsèquement stable (i.e. écrouis-
sage positif) est introduit un segment présentant un aﬀaiblissement cinétique (i.e.
(a − b) < 0) et un chargement permanent est appliqué. La zone stable glisse de
manière asismique, tandis que des ruptures s’initient spontanément dans la zone
instable. Des événements de glissement asismique transitoire sont observés à la li-
mite entre les deux zones : certains s’arrêtent après avoir glissé un peu, d’autres dé-
stabilisent considérablement la zone fragile, qui rompt alors de manière sismique.
Cette expérience souligne le rôle des zones de transition entre diﬀérents segments
et du glissement asismique dans la nucléation des tremblements de terre.
Nous mentionnons enfin l’hypothèse de Shelly et al. (2011) reliant le glisse-
ment asismique et le déclenchement à distance, et retardé, des séismes. Ces auteurs
proposent que le passage des ondes sismiques, émises par un fort séisme loin-
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tain, déclenche un événement de glissement asismique perdurant quelque temps
et déclenchant à son tour une sismicité distribuée dans le temps ou retardée (i.e.
phénomène de “delayed dynamic triggering”).
Conclusion
Les séismes ont une influence sur le déclenchement et les fluctuations des taux
des glissements asismiques le long des grandes failles décrochantes. La variation
de contrainte statique ou dynamique engendrée par un séisme modifie le compor-
tement des failles situées à proximité et peuvent accélérer ou arrêter le glissement
asismique. Inversement, des observations et des modèles suggèrent le rôle du glis-
sement asismique dans la nucléation des ruptures sismiques, petites ou grandes. Il
est donc important de procéder à une exploration systématique de l’accumulation
de déformation autour des grandes failles décrochantes continentales, afin de dé-
terminer les segments bloqués, sismogènes, les segments en glissement stable et le
comportement des failles dans les zones de transition entre segments.

Conclusions, Perspectives...
Au cours de ces 3 ans de thèse, je me suis attaché à caractériser le fonctionne-
ment actuel d’un grand décrochement bordant le plateau du Tibet au Nord-Est, la
faille de Haiyuan. L’objectif principal était de mesurer par InSAR, avec la meilleure
résolution possible, modéliser et analyser les variations spatiales et temporelles de
la déformation intersismique le long de diﬀérentes sections de la faille, dans le
cadre plus général de l’étude du cycle et de l’aléa sismique.
Diﬀérents aspects techniques ont été abordés au cours de ce travail. J’ai par-
ticipé au développement et à la mise en place d’une chaine de traitement inter-
férométrique, allant depuis les données SAR brutes jusqu’au traitement en séries
temporelles des interférogrammes. Mes contributions les plus importantes ont été
relatives à l’estimation et la correction des délais liés aux fluctuations spatiales et
temporelles de l’état de la troposphère et aux méthodes d’inversion en séries tem-
porelles.
Les eﬀets troposphériques, dits “stratifiés” (i.e. non turbulents), saisonniers et
corrélés spatialement, induisent des biais à grande longueur d’onde temporelle dans
la mesure des déformations et doivent donc être corrigés avant de procéder à une
sommation (“stacking”) ou à une analyse en séries temporelles. Ceci est particuliè-
rement critique dans le cas où les signaux de déformations et troposphériques sont
corrélés et l’application de filtrages spatio-temporels ne peut eﬃcacement réduire
le biais résultant, à cause de l’échantillonnage irrégulier des acquisitions SAR.
Pour le cas de l’étude de la faille de Haiyuan, j’ai utilisé dans un premier temps
une estimation empirique du délai troposphérique stratifié. J’ai ensuite développé
une méthode de correction plus systématique des interférogrammes à partir des va-
riables issues d’un modèle atmosphérique mondial, la ré-analyse globale ERA-I de
ECMWF.
Cette méthode permet d’obtenir des cartes de délais interpolés à l’échantillon-
nage de l’interférogramme et à l’altitude du pixel afin de corriger chaque interfé-
rogramme de la contribution atmosphérique non turbulente. Je montre que cette
correction est au moins aussi eﬃcace que les corrections empiriques et n’en pré-
sente pas les inconvénients. Cette méthode peut être appliquée avant le déroulement
pour aider à résoudre les ambiguïtés de phase. Elle ne corrige pas parfaitement
chaque interférogramme mais permet, pour un grand nombre d’interférogramme,
de réduire les biais dans la détermination des taux de déformation par sommation
ou séries temporelles, et ce, malgré la faible résolution spatiale du modèle ERA-
I (∼75 km). Les modèles de ré-analyse vont s’améliorer dans les années à venir
aussi bien au niveau des résolutions spatiales et temporelles que des techniques
d’assimilation et de la quantité de données météorologiques prises en compte pour
contraindre les variables de sortie. Par exemple, les modèles atmosphériques de
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prédiction, dits opérationnels, ont déjà des résolutions bien meilleures, et les amé-
liorations techniques de l’informatique et des mesures permettront de meilleures
ré-analyses globales. Ces améliorations permettront de décrire de plus en plus de
phénomènes atmosphériques à des échelles de plus en plus fines et ainsi de corri-
ger de mieux en mieux les interférogrammes. De plus, la méthode de correction
proposée peut être utilisée en combinaison avec des données atmosphériques an-
nexes, locales, telles les délais zénithaux GPS, par exemple, afin de contraindre
plus finement l’état de l’atmosphère. Je pense qu’il est important d’inclure dans
les chaines de traitement, en routine, ce type de méthode d’estimation des délais
et des initiatives se développent dans la communauté afin de pourvoir à ce besoin
(Oscar 25/JPL).
La contribution atmosphérique à la phase interférométrique contient aussi un
terme turbulent, aléatoire dans le temps et dans l’espace. Ce signal correspond
à l’activité journalière de l’atmosphère imposée par la convection atmosphérique
à plusieurs échelles et les modèles météorologiques méso-échelle actuels ne par-
viennent que très imparfaitement à reproduire ce signal turbulent. Etant donnée
la courte longueur d’onde temporelle de ces signaux, j’ai choisi, au cours de ces
travaux, de réduire leur influence en utilisant l’ensemble des nombreuses acqui-
sitions disponibles et en procédant à un moyennage temporel (chapitre 4) ou en
appliquant un lissage temporel (chapitre 5). J’ai implémenté la méthode d’inver-
sion en séries temporelles contrainte développée par Lopez-Quiroz et al. (2009)
au sein de la chaine NSBAS. Cette méthode permet une estimation robuste de la
vitesse moyenne de déformation sur la période d’observation (contrairement aux
méthodes de “stacking” qui permettent d’estimer la moyenne des vitesses mesurées
par les interférogrammes, au sens des moindres carrés). Par la suite, j’ai développé
une méthode d’inversion en séries temporelles qui inclut un lissage temporel par le
biais des covariances a priori entre les paramètres. Un tel lissage permet d’eﬀacer
les fluctuations temporelles à hautes fréquences et ainsi de mettre en évidence les
variations des taux de déplacement.
Un facteur limitant dans les séries temporelles de type SBAS est le grand
nombre de pixels à traiter. Il est pour l’instant impossible d’inverser tous les pixels
simultanément et de prendre en compte correctement les covariances spatiales. Ce
point a été abordé au chapitre 1 et la mise en place de nouvelles méthodes d’ana-
lyses, basées notamment sur le passage dans le domaine des ondelettes, peut per-
mettre une meilleure estimation des eﬀets des distributions spatiales du bruit sur
l’inversion. Il est aussi possible d’imaginer une évolution des puissances et des
méthodes de calculs répartis permettant une inversion simultanée de tous les pixels
d’une série, mais la quantité de données interférométriques va augmenter en pa-
rallèle, avec l’arrivée des satellites Sentinel-1 et 2, qui acquerront des images plus
25. Online Service for Correcting Atmosphere in Radar
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larges et plus longues qu’à présent.
Cette augmentation de la masse de données à traiter, mais aussi à stocker, va
probablement poser problème dans les années à venir. Les développeurs de codes
d’interférométrie ont pris la mesure de ce problème en générant moins de don-
nées, et l’Agence Spatiale Européenne, par exemple, ne distribuera plus que des
images focalisées. Le principal problème restant vient, à mon sens, des algorithmes
d’analyse en séries temporelles. Lorsqu’une image est rajoutée dans le jeu de don-
nées, il est nécessaire de re-calculer toute la série temporelle, même si cette nou-
velle acquisition n’aura d’influence que sur un petite partie de la série temporelle.
Pour des séries temporelles courtes, le calcul est relativement rapide et peut être
répété. Cependant, au vu de la quantité et de la taille des images promises par
l’arrivée de la future génération de satellites, il est impensable de procéder à une
nouvelle inversion à chaque ajout de données. Il serait donc intéressant de déve-
lopper des procédures d’assimilation de données, suivant ainsi la communauté des
météorologues et climatologues. Les outils mathématiques existent (filtre Kalman,
4D-Var, par exemple), sont déjà utilisés pour le traitement des données GPS et ne
demandent qu’à être adaptés à l’assimilation de données InSAR pour l’observation
de phénomènes géophysiques. En attendant l’arrivée de ces nouveaux satellites,
les algorithmes peuvent être développés et testés sur les satellites actuels (Radar-
Sat 2, TerraSAR-X, CosmoSkyMed...) et surtout sur l’impressionnante quantité de
données archivées par l’ESA (ERS-1 et 2, Envisat).
Je conclurai sur les aspects méthodologiques traités au cours de mes travaux
en soulignant l’importance pour les applications géophysiques des prochaines mis-
sions satellitaires SAR, avec la réduction des temps de re-visite sur une même zone
et des acquisitions systématiques sur les principales zones de déformations actives
et les zones urbaines. Le développement des techniques de réponse d’urgence face
à une situation de crise provoquée par un événement géophysique repose sur la di-
minution de ces temps de retour. La compréhension des modes de déformation et
du déroulement du cycle sismique dans son ensemble repose sur des acquisitions
systématiques, rapprochées dans le temps et couvrant une longue période tempo-
relles. Ces conditions réunies, le traitement des données InSAR se rapprochera
de plus en plus des traitements de données GPS, au cours duquel des modèles de
déformation, d’orbites satellitaires, de délais troposphériques et autres surcharges
marines ou lithosphériques sont estimés simultanément au géo-positionnement.
La mesure des faibles déformations attendues en période intersismique, a priori
à grande longueur d’onde spatiale et éventuellement non linéaires, le long de la
faille de Haiyuan nécessitaient l’approche méthodologique discutée ci-dessus. Mes
premiers travaux ont consisté à construire une cartographie des vitesses moyennes
de déformation couvrant la section orientale de la faille sur la période allant de
2003 à 2009. L’inversion des cartes de vitesse a permis de mettre en évidence
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l’existence d’une zone de glissement dans la partie sismogène de la croûte et de dé-
terminer son extension latérale (∼35 km), à la jonction entre la terminaison Ouest
de la rupture de 1920 et la lacune sismique de Tianzhu, ainsi que la distribution
des taux de glissement correspondants. Cette zone de glissement est associée à une
activité micro-sismique plus forte que le long des segments bloqués alentours. Ce-
pendant, le moment équivalent relâché par le glissement dépasse d’un facteur 30
celui correspondant à la micro-sismicité à cet endroit. Il s’agit donc de glissement
asismique. Son taux moyen égale presque le taux de chargement tectonique en pro-
fondeur actuel, estimé à 5 mm.an−1. J’ai donc observé ici des variations latérales, à
grande échelle spatiale, du “couplage” intersismique, similaires à celles observées
le long d’autre décrochements ou des zones de subduction.
Cependant, le taux de glissement asismique, moyenné sur la période 2003-
2009, apparait localement plus élevé que le chargement tectonique. Par consé-
quent, il est nécessaire d’envisager une variabilité du glissement asismique dans
le temps. Une analyse en série temporelle lissée a permis de mettre en évidence
de telles fluctuations temporelles et a notamment révélé une accélération du glisse-
ment asismique au cours de l’année 2007, en lien avec des événements sismique de
magnitude modérée. Par ailleurs, l’étude fine de la distribution spatiale du glisse-
ment asismique en surface montre une certaine segmentation à plus petite échelle.
Nous observons donc une variabilité du “couplage” intersismique au sein même de
la section en glissement asismique. Une telle variabilité reflète sans doute une va-
riabilité similaire en profondeur, suggérant une certaine rugosité du plan de faille.
Par l’analyse multi-échelle du lien entre la géométrie de la trace en surface de
la faille et la distribution du glissement en surface, je mets en évidence le contrôle
du glissement asismique en période intersismique par la rugosité de la faille. L’or-
ganisation auto-aﬃne de la faille (des aspérités géométriques de faible amplitude
à grande longueur d’onde combinées avec des aspérités géométriques de forte am-
plitude à courte longueur d’onde) suggère le rôle des propriétés élastiques de la
croûte sur la rugosité de la faille. Cette auto-aﬃnité se retrouve dans la distribution
spatiale du glissement asismique, traduisant le contrôle de la rugosité sur ce glis-
sement. Par ailleurs, un examen de la distribution spatio-temporelle des vitesses
le long de la section en creep suggère que le glissement asismique est organisé
en une cascade d’événements de tailles variables, reliés par une relation de type
Gutemberg-Richter, qui interagissent localement les uns avec les autres. Je pro-
pose finalement que la relation auto-aﬃne exprimée par la distribution de glisse-
ment asismique en surface reflète des variations à toutes les échelles du “couplage”
intersismique le long de ce segment.
L’ensemble de ces conclusions soulèvent de nombreuses questions et interroga-
tions sur le comportement de cette faille. Tout d’abord, le glissement asismique ob-
servé est-il permanent ou transitoire à l’échelle du cycle sismique ? Sa localisation
particulière a-t-elle des implications en terme d’aléa sismique dans la région ? Un
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glissement permanent au niveau d’une discontinuité géométrique majeure confé-
rerait à cette zone de jonction un rôle de barrière permanente à la sismicité, et le
faible déficit de glissement accumulé permettrait le passage de certaines ruptures,
tout en arrêtant les autres. Il est intéressant de noter que la rupture de 1920 s’est
eﬀectivement arrêtée au nord de cette jonction, tandis que la rupture précédente,
1092 AD, est décrite comme l’ayant traversée. Par ailleurs, la présence de glisse-
ment asismique transitoire à l’extrémité d’une lacune présentant un fort déficit de
glissement pourrait être un signe avant-coureur de la déstabilisation de cette lacune.
Je soulève ici la question du rôle du glissement asismique sur l’initiation, la pro-
pagation et la terminaison des grandes ruptures sismiques et plus généralement, du
comportement et du rôle des zones d’inter-segments au cours du cycle sismique.
Enfin, de part l’imbrication des diﬀérentes échelles observées ici, je soulève l’im-
portance d’étudier les liens entre rugosité, propriétés mécaniques et comportement
des failles au sein d’un continuum allant depuis les séismes lents jusqu’aux ruptures
sismiques.
Au cours de cette étude, j’ai réalisé une plongée progressive dans le compor-
tement de la faille de Haiyuan. De plus en plus de détails ont pu être résolus, suc-
cessivement, et seul l’apport de données complémentaires permettrait de vérifier,
confronter ou améliorer les conclusions présentées dans ce manuscrit. Nous conti-
nuons d’ailleurs à demander l’acquisition d’images pendant les derniers mois de
fonctionnement d’Envisat et les acquisitions d’images haute résolution CosmoS-
kymed sont programmées. Au cours de l’année 2009, des GPS continus on été ins-
tallés de part et d’autre du segment en glissement asismique, afin d’assurer un suivi
temporel de ce glissement, notamment pendant la période allant jusqu’à 2013 et le
lancement des satellites SAR de nouvelle génération de l’ESA. De plus, un profil
de campagne GPS existe dans cette zone et les données acquises échantillonent la
période 1994-2005, recouvrant en partie l’étude de Cavalié et al. (2008) et celle-
ci. Leur traitement en cours permettra une connexion des séries temporelles ERS-1,
ERS-2 et Envisat et il sera ainsi possible de retracer l’historique du glissement asis-
mique sur 20 ans. Par ailleurs, un réseau sismologique, enregistrant en continu de-
puis l’été 2011, existe dans cette zone mais n’est constitué que de quelques stations.
Au vu de l’activité sismique exprimée le long de ce segment et grâce à l’augmen-
tation du nombre de stations, il pourrait être intéressant de localiser précisément
les micro-séismes, afin de contraindre la présence de micro-aspérités, permanentes
ou non, et de confronter cette distribution à la distribution du glissement de sur-
face mesurée ici. De plus, d’autres études sismologiques plus poussées, telle la
détection de trémors non volcaniques, pourraient être envisagées. Si cette étude
montre le niveau de résolution que l’on peut avoir dans l’étude des déformations
intersismiques, beaucoup reste à faire pour intégrer l’ensemble des données dans
des modèles plus physiques, mécaniques impliquant la géométrie de la faille, la
géologie locale, l’état de contraintes local, le rôle des fluides circulants...
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A l’heure actuelle, outre les enjeux posés par la compréhension du cycle sis-
mique, l’étude des mécanismes de déformation à l’échelle continentale et des inter-
actions à distance entre failles sismogènes est une autre problématique fondamen-
tale. Les études interférométriques permettront dans quelques années de construire
des cartes de déformation à l’échelle du plateau tibétain dans son ensemble. Il
sera alors possible de confronter les observations de déformation aux modèles mé-
caniques et géodynamiques. Je conclurai ce manuscrit en soulignant la nécessité,
dans ce type d’étude de grande échelle, de conserver une forte résolution spatiale
à proximité des failles afin de pouvoir résoudre dans un même modèle le lien,
s’il existe, entre mécanique des failles, localement, au cours du cycle sismique, et
grandes déformations, à l’échelle du plateau tibétain.
Caresse et bise à l’oeil...
Bernard Lenoir, France Inter, le soir pendant 21 ans.

Annexe A
Annexes au chapitre 4
A.1 Time Series analysis
For each pixel of each track, independently, we solve the following system,














β1 0 0 · · · 0 0 −B1perp −1
β3 1 0 0 −Δt2 −B2perp −1
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D is the design matrix. βi are weighting parameters for each image depending on
their noise level, as defined in Appendix A.2. The γ parameter is set low enough
(0.01 in our case) so that: (1) the phase increments δϕk are fully constrained by
equation 4.4 and equation 4.5 provides the best fit velocity V and DEM error e;
(2) when the inversion is undetermined, equation 4.5 constrains the phase oﬀset
between independent groups of images (Lopez-Quiroz et al., 2009).
A.2 Interferogram Selection
We assume that the noise energy function (or spectrum) of an interferogram
Sp(x)i, j (Eq. 4.6) is the sum of the noise energy functions of the two corresponding
acquisitions at dates i and j, Sp(x)i and Sp(x) j:
Sp(x)i, j  Sp(x)i + Sp(x) j. (A.1)
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We invert equation A.1 using the least-square solution to estimate each scene noise
energy function, their associated errors and resolution (Tarantola, 2005):
m = (GtCDG)−1Gd, (A.2)
where d contains the spectrum values of all interferograms, m contains the spec-
trum values of all acquisitions and G is the design matrix. Diagonal terms of the
data covariance matrix Cd are the variance of the corrected interferograms, while
non diagonal terms are null.
Each weighting parameter βi in equation A.1 is the inverse of spectrum max-
imum for acquisition i, normalized by the sum of all acquisition spectrum maxi-
mum. This way, the relative weight of the constrained part of the matrix (Eq. 4.5)
is equal to γ, with respect to the upper part.
A.3 Data Covariance Matrix
We compute the empirical semi-variogram of each full-resolution LOS velocity




(Vm − Vn)2, (A.3)
where γ(x) is the semi-variogram value at distance x, N(x) is the number of pixel
pairs separated by the distance x, Vm and Vn are the LOS velocities of pixels m and
n. As for the energy function in equation 4.6, there exists a sill value γS over a
distance of  30 km over which noise is uncorrelated. Considering the residual
noise as second-order stationnary (ie. not dependent on the position) and isotropic,
it is possible to build the two dimensional covariance functionCov(x) for each LOS
velocity map from the semi-variogram using the following equation:
Cov(x) = γS − γ(x). (A.4)
Following Sudhaus and Jònsson (2009), we fit each covariance function either with
an exponential decay a.e−bx or an exponential decay combined with a cosine term
a.e−bxcos(wx) (Tab. 4.1 and Fig. 4.8). To ensure that the covariance functions re-
main positive-definite, we impose w < b (Chilès and Delfiner, 1999). We use these
covariance functions to build the full data covariance matrix CDf. The downsam-
pled data covariance matrix CD used in equation 4.7 is related to CDf through the
linear quadtree operator Q (Sudhaus and Jònsson, 2009):
CD = QCDf. (A.5)
This ensures a high (resp. low) weight to data points representing a large (resp.
small) area.
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A.4 Inversion quality tools.
Following Tarantola (2005), a posteriori errors on the model parameters are
given by
Cmpost = (GtC−1D G + C−1m )−1, (A.6)
where G is the theory matrix, CD is the data covariance matrix (Appendix A.3)
and Cm is the model covariance matrix. The diagonal terms of Cmpost are the vari-
ance of each parameter, while the non-diagonal terms give the covariances between
parameters.
The correlation ρi j between two parameters i and j (−1, 0 and 1 for anti-
correlated, not correlated and correlated, respectively) is defined as:
ρi j =
Cmpost(i, j)√Cmpost(i, i)Cmpost(j, j) . (A.7)
The resolution operator R is given by:
R = CmGt(GCmGt + CD)−1G. (A.8)
Because we impose a spatial smoothing on fault patches through the model co-
variance matrix Cm, slip value on a patch depends on the slip of the neighbouring
patches. We thus express the resolution of each slip parameter as the sum of all
terms in the corresponding line of the resolution operator R. A fully resolved (re-
spectively unresolved) parameter has a resolution of 1 (respectively 0).
A.5 Supplementary Materials
Supplementary materials contains data set characteristics relative to the selec-
tion process and the time series analysis for ascending tracks 240 and 469 and
descending tracks 290 and 333.
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Figure A.1: Selection process - For Track 333: (a) Relative perpendicular baseline of all radar
images as a function of their acquisition dates. Dashed lines indicate processed images
pairs. Black lines show interferograms selected for Time series analysis. (b) Noise energy
function Sp as a function of distance for each interferogram, normalized by the temporal
baseline. Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function. (c) Noise
energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by inversion. Error bars are 1
sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1 rad are rejected. (d) Resolution of inverted
Sp(30) values. Acquisitions with resolution less than 0.75 are rejected.
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Figure A.2: Selection process - For Track 290: (a) Relative perpendicular baseline of all radar
images as a function of their acquisition dates. Dashed lines indicate processed images
pairs. Black lines show interferograms selected for Time series analysis. (b) Noise energy
function Sp as a function of distance for each interferogram, normalized by the temporal
baseline. Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function. (c) Noise
energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by inversion. Error bars are 1
sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1 rad are rejected. (d) Resolution of inverted
Sp(30) values. Acquisitions with resolution less than 0.75 are rejected.











































Figure A.3: Selection process - For Track 240: (a) Relative perpendicular baseline of all radar
images as a function of their acquisition dates. Dashed lines indicate processed images
pairs. Black lines show interferograms selected for Time series analysis. (b) Noise energy
function Sp as a function of distance for each interferogram, normalized by the temporal
baseline. Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function. (c) Noise
energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by inversion. Error bars are 1
sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1 rad are rejected. (d) Resolution of inverted
Sp(30) values. Acquisitions with resolution less than 0.75 are rejected.











































Figure A.4: Selection process - For Track 469: (a) Relative perpendicular baseline of all radar
images as a function of their acquisition dates. Dashed lines indicate processed images
pairs. Black lines show interferograms selected for Time series analysis. (b) Noise energy
function Sp as a function of distance for each interferogram, normalized by the temporal
baseline. Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function. (c) Noise
energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by inversion. Error bars are 1
sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1 rad are rejected. (d) Resolution of inverted
Sp(30) values. Acquisitions with resolution less than 0.75 are rejected.
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A.6 Exemple de traitement en séries temporelles contrainte
Dans cette section, nous présentons les interférogrammes utilisés pour l’analyse
en série temporelle contrainte de la track ascendante 240 ainsi que les cartes de
résidus, le Modèle Numérique de Terrain utilisé, la carte des termes d’erreur de
MNT e et la carte de vitesse de phase produite.
Les interférogrammes sont déroulés et référencés par rapport au bloc situé au
nord de la faille. Ceux-ci sont présentés en géométrie radar : l’axe vertical repré-
sente l’azimuth, parallèle à la direction de vol du satellite (dans ce cas, le satellite
vole dans la direction Sud-Sud-Est), l’axe horizontal représente le “range”, la par-
tie de l’image la plus proche du satellite se trouve donc sur la gauche de chaque
image.
Par ailleurs, chaque interférogramme est représenté avec la carte de RMS as-
sociée à l’issue de l’analyse en série temporelle. Pour un pixel, la RMS totale est
définie comme,
RMS =
√∑ (φk − φkm)2
n , (A.9)
où, n est le nombre d’interférogrammes pour lesquelles le pixel à été déroulé, φk est
la phase du pixel de l’interférogramme k et φkm est la phase de l’interférogramme
k reconstruit par analyse en séries temporelles (Fig. A.5). Pour un seul interféro-
gramme, il s’agit simplement de la racine carrée de la diﬀérence entre phase mesu-
rée et phase simulée. Cet indicateur permet de surveiller les cas d’erreurs de dérou-
lements et de rampe orbitale résiduelles (voir tous les exemple de la Figure A.6).
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Figure A.5 –Analyse en séries temporelles de la track 240 - Résultat de l’analyse en séries
temporelles contrainte pour la track ascendante 240, sur la période 2003-2009. Les données
et leur sélection sont présentées Fig. A.3. La zone de glissement asismique est clairement
identifiable dans la carte de vitesse moyenne.

















Figure A.6 – Interférogrammes et cartes de RMS - Interférogrammes utilisés pour l’analyse
en série temporelle contrainte pour la track T240 (voir chapitre 4)
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Figure B.1: Time series and residuals - Snapshots at dates 09/21/2006, 01/04/2007,
01/24/2008 and 08/06/2009 (top to bottom) showing surface displacements derived from
the times series analysis of InSAR (1st col.: track 240; 3rd col.: track 061; 5th col.: track
469) and residuals from modeling with PCAIM (2nd col.: track 240; 3rd col.: track 061).
Black arrows show ascending and descending Line-Of-Sight directions.
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Figure B.2: Principal Components - a., b. and c. First, second and third spatial eigenvec-
tors of the decomposition of track 240. Fault lines as in Fig. 5.7 d. Respective temporal
eigenvectors of the first (purple), second (black) and third (black dashed) component.
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B.2 Série temporelle lissée et non lissée pour la track
240
Dans cette section, nous présentons les résultats de l’analyse en séries tempo-
relles utilisant la méthode des moindres carrés généralisée présentée au chapitre 5.
Les reconstitutions des cartes de phase lissée et non lissée pour chaque acquisi-
tion sont présentées ici. Les résultats sont représentés en géométrie radar pour ces
acquisitions en orbites descendantes (i.e. du nord au sud) : l’axe vertical est l’azi-
muth, l’axe horizontal, le range. Par conséquent, le Nord est, approximativement,
en bas de chaque image et l’Est est à droite.

































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Annexes au chapitre 6
C.1 Méthodes
C.1.1 InSAR Data processing
We use ROI_PAC (Rosen et al., 2004), jointly with NSBAS (Lodge et al., 2011)
to combine 25, 21 and 36 Synthetic Aperture Radar (SAR) images into 74, 48 and
131 interferograms on Envisat ascending tracks 240 and 469 and descending track
061, respectively. SAR data spans the 2003-2009 period, with monthly acquisi-
tions between late 2006 and 2009. From the raw SAR data, Single Look Complex
are focalised using the range-Doppler method at a common Doppler, chosen so
that the Doppler bandwidths overlap with each other at 90%. Radar simulation is
built from the Shuttle Radar Topography Mission Digital Elevation Model. SLCs
are coregistrated with inputs from the DEM to a master chosen on the basis of the
total correlation. Full resolution interferograms are computed using a range filter-
ing technique that adapts to local slope, in order to improve coherence in areas of
rough topography. Interferograms are then looked by a factor 4 in range and 20 in
azimuth, filtered and unwrapped. Tropospheric phase delay is corrected, indepen-
dently on each interferogram, by estimating a linear relationship between phase
and elevation, jointly with a second order polynomial orbital ramp and a simple
deformation model based on a 2-km depth semi-infinite dislocation embedded in
an elastic half-space (Cavalié et al., 2008). Tropospheric and orbital corrections
are adjusted to ensure consistency between acquisitions.
Independently for each track, we proceed to a time series analysis on acqui-
sitions connected by at least two interferograms using a generalized least square
approach (Tarantola, 2005) and a temporal smoothing to remove uncorrelated at-
mospheric turbulent eﬀects. For each pixel, we solve simultaneously for the phase
value ϕi at each acquisition date i, a DEM error term α related to the perpendic-
ular baseline B⊥ and a temporally smoothed phase evolution ϕsk, by inverting the
following linear system:
(i, j) ∈ [1,N]2 Φi, j = ϕ j − ϕi and ϕ1 = 0 (C.1)
∀k ∈ [1,N] 0 = ϕk − ϕsk − αΔB⊥k , (C.2)
where, N is the number of acquisition and Φi, j the phase value of the pixel of the
interferogram combining acquisition i and j. The first equation allows one to build
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the phase evolution through time. The second equation allows to smooth simulta-
neously this phase equation, using the model covariance matrix properties. Model
variance of phase value is set as high as allowed by the machine performance, so
as the baseline term’s. Covariances Cm(i, j) between smoothed phase values ϕsi and









where, σm is the a priori standard deviation (here set to 10 rad), Δti, j is the tem-
poral baseline between acquisition i and j, λ is the characteristic time correlation
parameter (set to 10 years) and λ0 is a normalizing factor factor (mean temporal
baseline between two consecutive acquisitions).
C.1.2 Roughness Analysis
The 2-D out of plane fault roughness and the 2-D slip roughness included
in the fault plane have been estimated with the same Fourier power spectrum
method. A self-aﬃne 2-D profile remains unchanged under the scaling transfor-
mation δx → λδx,δz → λHδz (Meakin, 1998). Here, δx is the coordinate along the
2-D profile and δz is the slip or roughness amplitude in the framework of our study.
As a consequence the large-scale slope along a profile scales as s = δz/δx ∝ δxH
(Schmittbuhl et al., 1995). The Hurst exponent H can be estimated from the Fourier
power spectrum, which has a power-law form for a 2-D self-aﬃne profile (Meakin,
1998). The steps in the procedure to compute the Fourier power spectrum of each
profile and of the fault trace are as follows: (1) We remove any trend or undu-
lation with wavelengths longer than the profile length by referencing all heights
along the profile to a line forced to go through the first and last points. (2) We
calculate the Fourier power spectrum P(k) (i.e. the square of the modulus of the
Fourier transform) as a function of wavenumber k. (3) We normalize the Fourier
power spectrum by dividing the power at each wavenumber by the length of the
profile. We estimate the Hurst exponent H, defined as P(k) = ck−1−2H (where c is a
pre-factor), with a linear least squares regression on the linear trend shown by the
spectra in a log-log scale.
C.1.3 Distribution Law
For a parameter x, its Generalized Gumbel distribution is written as follow:
Pa(x) = a
ab














and Γ(a) is the Gamma function. We note that parameter s corresponds to the center
of the distribution. The value of the shape parameter a is given by the third moment
of the distribution (i.e. skewness),
γ ≡ 〈x3〉 ∼ 1√a . (C.6)
In this paper, we insist on the fact that we do not fit the velocity distribution with a
Generalized Gumbel distribution law, we simply compare these two distributions,
using the definitions given by Bertin (2005).


















Figure C.1: Hurst exponents - Hurst exponent versus mean creep rate for each epoch of














































Figure C.2: Same as figure 6.2 for track 061 and 469.
Sigles et acronymes
ALOS Advanced Land Observing Satellite
ANR Agence Nationale pour la Recherche
APS Atmospheric Phase Screen
ASAR Advanced Synthetic Aperture Radar
CDZ Central Deforming Zone
CEA Chinese Earthquake Administration
DEM Digital Elevation Model
DORIS Doppler Orbitography and Radio-positioning Integrated by
Satellite
DS Distributed Scatterer
ECMWF European Center for Medium-Range Weather Forecast
EFIDIR Extraction et Fusion d’Information pour la mesure des Dé-
placements en Interférométrie Radar
ENS Ecole Normale Supérieure
ERA ECMWF Re-Analysis
ERS European Remote-Sensing Satellite
ESA European Space Agency
GPS Global Positioning System
InSAR SAR Interferometry
IPGP Institut de Physique du Globe de Paris
ISTerre Institut des Sciences de la Terre
JAXA Japan Aerospace Exploration Agency
JPL Jet Propulsion Laboratory
LOS Line-Of-Sight
MERIS MEdium Resolution Imaging Spectrometer
MInTS Multiscale InSAR Time Series
MNT Modèle Numérique de Terrain
NASA National Aeronautics and Space Administration
NRSCC National Remote Sensing Center of China
NSBAS New Small BASeline
OSCAR Online Service for Correcting Atmosphere in Radar
PRF Pulse Repetition Frequency
PRISME Processeur pour Radars Imageurs Spatiaux, Multi-Etage
PS Persistent Scatterer
RADAR Radio Detection And Ranging
RMS Root Mean Square
ROI_PAC Repeat Orbit Interferometry PACkage
SAFOD San Andreas Fault Observatory at Depth
228 Sigles et acronymes
SAR Synthetic Aperture Radar
SBAS Small BASeline
SCIGN Southern California Integrated GPS Network
SDZ Southern Deforming Zone
SIL Seismological Institute of Lanzhou
SIR-C Spaceborne Imaging Radar - C
SLC Single Look Complex
SNAPHU Statistical-cost, Network-flow Algorithm for Phase Un-
wrapping
SRTM Shuttle Radar Topography Mission
StaMPS Standford Method for PS
SVD Singular Value Decomposition
UCLA University of California, Los Angeles
UJF Université Joseph Fourier
USGS United State Geological Survey
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1 Modèles de déformation intersismique - a. Modèle de déformation in-
tersismique pour une faille décrochante (Savage and Burford, 1973). Une
dislocation semi-infinie (aire rouge) est enfouie sous la croûte sismogène
d’épaisseur DE, à l’aplomb de la faille bloquée en surface (aire grisée).
Un tel modèle permet d’expliquer les vitesses de déformation mesurées
par GPS le long d’un profil traversant la faille de San Andreas (Schmalzle
et al., 2006) b. Modèle de déformation intersismique pour une zone de
subduction (Modèle dit de “Back-Slip” Savage, 1983). Une dislocation
semi-infinie (aire rouge) est enfouie sous la croûte sismogène d’épaisseur
DE, le long du plan de subduction, bloqué en surface (aire grisée). Un tel
modèle permet d’expliquer les vitesses de déformation mesurées par GPS
sur la côte chilienne (Ruegg et al., 2009). . . . . . . . . . . . . . . . 2
2 Carte du Nord-Est du plateau tibétain - Carte topographique et tecto-
nique couvrant le Nord-Est du plateau tibétain (localisation sur encart en
bas à droite). Les lignes noires indiquent les principales failles actives.
La ligne bleue indique la lacune sismique de Tianzhu le long de la faille
de Haiyuan. Les lignes rouges indiquent les traces des ruptures de 1920
sur la faille de Haiyuan et 1927 sur des chevauchements situés au nord
de la faille de Haiyuan. La topographie provient du Modèle Numérique
de Terrain SRTM. La petite zone encadrée correspond à la zone couverte
par la figure 3. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 5
3 Histoire des séismes majeurs passés - Reconstitution de l’extension la-
térale des séismes majeurs identifiés le long de la faille de Haiyuan. Le
bassin de Jingtai, relai extensif entre la trace de rupture de 1920 et la la-
cune sismique de Tianzhu, est le lieu d’arrêt ou de nucléation de deux des
trois derniers séismes majeurs. Crédits : Liu-Zeng et al. (2007) . . . . . 7
4 Représentation graphique d’une acquisition SAR - Un satellite eﬀec-
tue deux passages au dessus d’une même zone et acquiert deux images
SAR. A partir de ces deux images, il est possible de calculer un interfé-
rogramme qui contient le signal de déformation du sol. . . . . . . . . 9
1.1 acquisition de deux images SAR - Schéma de l’acquisition de deux
images Radar par un satellite par deux passages successifs. S1 et S2 re-
présentent la localisation du satellite lors des acquisitions 1 et 2. R1 et R2
représentent les distances de S1P et S2P, respectivement. B⊥ est appelée
la ligne de base perpendiculaire. θ est l’angle d’incidence du signal. . . 16
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1.2 Interférométrie - Représentation de la phase de deux images SAR et de
l’interférogramme qui en découle par soustraction des phases des deux
images. L’image SAR1 (resp. SAR2) est construite à partir de la première
(resp. deuxième) acquisition du satellite. Sur chaque image SAR, la phase
est distribuée aléatoirement, tandis que l’interférogramme montre une co-
hérence spatiale. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 16
1.3 Influence des lignes de bases temporelle et perpendiculaire sur la co-
hérence - a.Modèle numérique de terrain des Kunlun shan, Tibet, projeté
en géométrie radar pour la track Envisat 133, à partir du MNT SRTM. b.
Interférogramme (haut), et carte de cohérence associée (bas), présentant
une faible ligne de base temporelle et une faible ligne de base verticale.
La cohérence globale est assez homogène. c. Interférogramme, et carte
de cohérence associée, présentant une grande ligne de base temporelle et
une faible ligne de base verticale. La décorrélation est forte dans les mon-
tagnes situées au sud. d. Interférogramme, et carte de cohérence associée,
présentant une ligne de base temporelle moyenne et un grande ligne base
verticale. La décorrélation est forte partout. . . . . . . . . . . . . . . 18
1.4 Perturbations Atmosphériques - a. Interférogramme entre les acquisi-
tions ENVISAT du 25-08-2007 et 12-01-2008 (B⊥ = 232 m) sur la track
061 entre les latitudes 36˚ N et 38˚ N et les longitudes 104˚ E et 106˚ E
en géométrie radar. b. Interférogramme entre les acquisitions ENVISAT
du 18-12-2004 et 12-01-2008 (B⊥ = 40 m) sur la même zone. c. Modèle
numérique de terrain en géométrie radar. Les flèches noires indiquent les
zones où les perturbations atmosphériques sont corrélées à la topographie.
Les flèches blanches indiquent les motifs caractéristiques de turbulences
atmosphériques. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 21
1.5 Indice de réfraction et acquisition SAR - Schéma présentant l’influence
des variations de l’indice de réfraction de l’air N sur les délais zénithaux
et le long de la ligne de visée, pour deux acquisitions SAR. Voir figure 1.1
pour la nomenclature. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 22
1.6 LeDélai Atmosphérique -Délai troposphérique simulé à partir de profils
de pression, température et pression de vapeur saturante issus de la ré-
analyse globale de données météorologique ERA-Interim entre les deux
acquisitions SAR du satellite Envisat aux dates du 29-12-2008 et 22-02-
2010, à 6h du matin. La ligne continue représente le délai total, somme
des délais hydrostatique et humide (courbes tiretées). La référence est
située ici à 15 km, altitude au-delà de laquelle le délai devient négligeable.
Dans ce cas de figure, le délai entre deux pixels situés à 0 et 2500 m
d’altitude est de ∼4 cm. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 23
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1.7 Mesures de Covariances - Interférogramme déroulé, en géométrie radar,
réalisé à partir des acquisitions SAR Envisat aux dates 14-10-2006 et 12-
05-2007 de la track descendante 61 sur la faille de Haiyuan (B⊥ = 175
m). Les deux rectangles tiretés indiquent deux zones sur lesquelles ont
été calculé un covariogramme (rouge sombre) et un semivariogramme
(bleu). L’autocovariance est indiquée par une ligne pointillée horizontale.
L’intersection avec la tendance à l’origine est la longueur de corrélation L. 24
1.8 Covariance Temporelle - Fonction de structure temporelle simulée à par-
tir de deux stations GPS séparées de 224 km (courbe fine en haut), de 33
km (courbe épaisse) et de 20 km (courbe fine en bas). Crédits : Emardson
et al.,2003. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 26
1.9 Evolution temporelle du délai troposphérique - Délai zénithal hydro-
statique (a), "humide" (b), et total (c) simulé à partir du modèle de ré-
estimation ERA-40, entre 1400 m et 3000 m sur la faille de Haiyuan
(ligne noire). La ligne grise est une somme de fonctions sinus et cosinus
marquant la saisonnalité des délais. Les carrés verts indiquent les dates
d’acquisition pour la track envisat 61, les étoiles rouges indiquent les
dates d’acquisitions pour la track envisat 333. Nous notons que les acqui-
sitions ne sont pas régulières dans le temps. Dans ce cas, sans correction
de la composante troposphérique saisonnière, toute analyse temporelle de
la déformation sera biaisée. Crédits : Doin et al., 2009. . . . . . . . . 27
1.10 Corrections Atmosphériques - Exemple d’estimation empirique de la
contribution troposphérique stratifiée sur un interférogramme couvrant la
zone de faille de Haiyuan, Chine, entre les acquisitions du 18-12-2004 et
du 12-01-2008 (B⊥ = 40 m). En haut, sont représentés l’interférogramme
brut, déroulé (à gauche) et l’interférogramme corrigé des contributions
orbitales et atmosphériques (à droite). En bas, sont représentées les diﬀé-
rentes contributions, déformation, orbites résiduelles et atmosphère esti-
mées par inversion conjointe (Cavalié et al., 2008). Dans cet exemple, la
contribution des orbites résiduelles masque les autres contributions. On
notera la présence de motifs caractéristiques de rouleaux convectifs at-
mosphériques en bas à gauche de l’interférogramme. . . . . . . . . . . 29
1.11 Séries Temporelles - Représentation schématique du problème inverse
résolu lors d’une analyse en séries temporelles. Chaque ligne rouge re-
présente la couverture temporelle d’un interférogramme Φi, j entre les ac-
quisitions i et j. Il est possible de retrouver δφi ou φi. . . . . . . . . . 33
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1.12 Comparaison de trois méthodes d’inversion sur des données synthé-
tiques - a. Représentation ligne de base temporelle, ligne de base per-
pendiculaire de trois jeux d’interférogrammes synthétiques utilisés pour
comparer les méthodes d’inversion développées par Usai (2003), Berar-
dino et al. (2002) et Lopez-Quiroz et al. (2009). b. Evolution temporelle
simulée d’un pixel dans le temps. La ligne pointillée représente l’évolu-
tion linéaire de la déformation du sol. La courbe noire pleine est la somme
de la déformation du sol et d’un bruit blanc gaussien d’amplitude égale
à 1 rad. c. Evolution temporelle du pixel déduite de la méthode d’inver-
sion en moindre carrés proposée par Usai (2003) avant interpolation des
“subsets” présentant un recouvrement temporel (rouge sombre) et après
(rouge vif). Les trois subsest sont inversés séparément, puis interpolés si
ils présentent un recouvrement. d. Evolution temporelle du pixel déduite
de la méthode d’inversion SBAS, proposée par Berardino et al. (2002). Le
décalage entre les “subsets” 2 et 3 est causé par l’organisation temporelle
des “subsets” 2 et 3. Dans la méthode SBAS, un filtrage spatio-temporel
permet de réduire l’influence des eﬀets atmosphériques (ici, symbolisés
par le bruit blanc). e. Evolution temporelle du pixel déduite de la méthode
d’inversion proposée par Lopez-Quiroz et al. (2009). Un modèle linéaire
est imposé comme contrainte. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 36
1.13 Lissage et atmosphère turbulente - Carte de phase reconstituée par in-
version en séries temporelles en appliquant un lissage temporel gaussien,
à droite, ou non, à gauche. Le lissage permet de réduire l’influence des
termes aléatoires dans le temps, correspondant aux turbulences atmosphé-
riques, au milieu (chapitre 5) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 39
1.14 Exemple de PS - Carte de vitesse de déformation le long de la ligne de
visée, sur le volcan Alcedo, Galapagos, réalisée à l’aide de l’algorithme
StaMPS (Hooper et al., 2007). La vitesse est mesurée relativement par
rapport à la côte. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 45
2.1 Acquisition SAR - Schéma de l’acquisition d’une image SAR par un sa-
tellite. Le satellite est ici symbolisé par son antenne. Crédits :Massonnet
and Souyris, 2008. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51
2.2 Focalisation - a. Image radar brute avant synthèse d’ouverture et com-
pression en range. b. Image radar après compression en range. c. Image
radar apres compression en range et synthèse d’ouverture en azimuth (ie.
Single Look Complex). Crédits :Massonnet and Souyris,2008 . . . . . 53
Table des figures 255
2.3 Eﬀet Doppler dans une image SAR - Représentation schématique de
l’acquisition d’une image SAR dans deux configurations. (1) Configura-
tion zéro Doppler : La ligne de visée du satellite est perpendiculaire à la
direction de vol. Dans ce cas, le Doppler centroid correspond au point
illuminé à T int/2. (2) Configuration non-zéro Doppler : La ligne de visée
du satellite n’est pas parfaitement perpendiculaire à la direction de vol.
Le point situé le plus près du satellite n’est pas le point illuminé à T int/2.
La bande de fréquence Doppler Bdop est décalée. Crédits :Massonnet and
Souyris (2008) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 54
2.4 Géométrie d’acquisition - Schémas de l’acquisition de deux images SAR
par un même satellite sur la même zone permettant d’apprécier l’estima-
tion du terme de “Terre plate”, à gauche et de la sensibilité en hauteur, à
droite. Crédit : Thèse S. Guillaso. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56
2.5 Comparaison ROIPAC-NSBAS - Interférogrammes bruts (en haut) et
filtrés avec un filtre Goldstein (Goldstein and Werner, 1998), produit avec
la chaine ROI_PAC (à droite, Rosen et al., 2004) et NSBAS (à gauche,
Lodge et al., 2011), entre les acquisitions ENVISAT du 06-11-2007 et
du 03-10-2009 sur la track 90 couvrant la zone de faille du Kunlun. La
ligne de base perpendiculaire, B⊥, fait 230 m. Les flèches indiquent des
zones où la cohérence est meilleure grâce aux améliorations apportées à
la chaine NSBAS. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 59
2.6 Déroulement - Représentation schématique du déroulement de la phase
interférométrique le long d’un trajet. La phase devient continue sur tout
l’interférogramme. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 60
2.7 De l’image brute à l’interférogramme -Déroulement de la chaine inter-
férométrique NSBAS, première partie (Lodge et al., 2011). L’intitulé en
italique ROIPAC indique l’utilisation de routines de la chaine ROIPAC.
Les encadrés en vert indiquent l’apport de données extérieures. . . . . . 62
2.8 De l’interférogramme à l’analyse en séries temporelles - Déroulement
de la chaine interférométrique NSBAS, seconde partie (Lodge et al., 2011).
L’intitulé en italique ROIPAC indique l’utilisation de routines de la chaine
ROIPAC. Les encadrés en vert indiquent l’apport de données extérieures. 63
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3.1 Example of interferogram and atmospheric correction across the Kun-
lun fault - a. Flattened unwrapped interferogram from SAR acquisitions
on 10-16-2006 and 11-20-2006, in radar geometry. b. Corresponding stra-
tified delay map predicted by ERA-I. Colored dots indicate ERA-I grid
points location and correspond to colored delay functions in e.. c. Resi-
duals after correction of a. by b. d. SRTM Digital elevation model. Go :
City of Golmud. e. Black dots : pixel phase values as a function of ele-
vation. Red, green, blue lines correspond to predicted delay functions of
ERA-I grid points in red, green, blue on b., located in the Qaidam ba-
sin (north, 2600 m to 2800 m), in the Kunlun range (center, 2800 m to
6000 m), on the Tibetan plateau (south, 4500 m to 5000 m), respecti-
vely. Continuous, dashed and dotted are for western, central and eastern
point respectively. f. Predicted delay values as a function of InSAR phase.
Red dashed line indicates the unit correlation. Large deviations from the
unit correlation correspond to the base of alluvial fans, likely aﬀected by
hydrologically-related eﬀects. Correlation coeﬃcient is 0.86. . . . . . . 66
3.2 Example of interferogram and atmospheric correction across
the Kunlun fault - Same as Fig. 3.1, for acquisitions on 07-23-
3007 and 08-27-2007. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70
3.3 Local phase/elevation ratios - a. Local phase/elevation ratio of interfe-
rogram between acquisitions 10-16-2006 and 11-20-2006, in radar geo-
metry. One color cycle is 2π rad/km. b. Local phase/elevation ratio
on the corresponding stratified delay map predicted by ERA-I. Ratios are
estimated on a 10×10 km2 sliding window. . . . . . . . . . . . . . . 71
3.4 Correction Quality - a. RMS comparison of unwrapped interferograms
corrected from the best fitting orbital plane (gray bars) and corrected from
the full-grid ERA-I predicted atmospheric delay map (red bars). b. RMS
comparison of unwrapped interferograms corrected from empirical linear
phase/elevation relationship (blue bars), corrected from atmospheric de-
lay computed from one single ERA-I grid point (green bars) and correc-
ted from the full-grid ERA-I predicted atmospheric delay map (red bars).
The black arrow indicates interferogram shown on Fig. 3.1. . . . . . . 72
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3.5 Example of interferogram and atmospheric correction across the Hi-
malaya - a. Wrapped interferogram from SAR acquisitions on 17-03-
2004 and 08-09-2004, in radar geometry. b. Corresponding stratified
delay map predicted ERA-I data. Dark crosses are ERA-I grid locations.
c. Residual after subtraction of b. from a. d. SRTM digital elevation
model (DEM). Dha: Dhaulagiri (8167 m); An: Annapurna I (8091 m);
Po: city of Pokhara; Tha: Thakkhola graben. Inset below each map shows
a blowup of the region indicated by the black squares. e. Observation
(top, black), full-grid ERA-I prediction (middle, red) and residuals after
ERA-I correction (bottom, grey) for local phase/elevation ratios compu-
ted in moving windows spanning the wrapped interferograms. Dashed
line shows zero mean phase/elevation ratio. f. Observed (x-axis) ver-
sus predicted (y-axis) phase/elevation ratios computed in each moving
window in interferograms a. and b., respectively. The red dashed line
indicates the unit correlation. Correlation coeﬃcient if 0.67. . . . . . . 74
3.6 Fringe rate reduction in high relief areas - Absolute values of average
local phase/elevation ratios for wrapped interferograms in the Himalayan
area, before correction (black), after correction with ERA-I delay map
(red). Interferograms are sorted by increasing temporal baselines. The
black arrow indicates the example shown in Fig. 3.5. . . . . . . . . . 77
3.7 Improving the estimation of residual orbital eﬀects - a. Residual orbi-
tal ramp estimated on the interferogram of Fig. 3.1 corrected with the 2D
ERA-I delay prediction. b. Residual orbital ramp estimated by a joint in-
version of a linear phase/elevation relationship and orbital residuals. The
inferred orbital contribution is lower when correction of the atmosphe-
ric phase delay predicted by ERA-I is made. Furthermore, orbital ramps
are likely to result in an azimuth-parallel warped plane, which is not the
case when jointly estimated with a linear phase/elevation relationship,
suggesting that atmospheric and orbital contributions are not well separa-
ted in the empirical correction. Empirical estimation of an homogeneous
phase/elevation linear relationship on the scene lead to underestimate de-
lay at some places, which is compensated by unreasonnably high orbi-
tal contribution. Estimation of the tectonic signal, which makes a much
smaller contribution to the interferometric phase, is therefore most likely
biased using this approach. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 78
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4.1 Seismotectonic Setting - Seismotectonic map showing the Haiyuan Fault
system and its location in the India-Asia collision zone. Fault traces are
superimposed on Shuttle Radar Topography Mission (SRTM)Digital Ele-
vation Model (DEM). White lines and stars represent surface ruptures and
epicenters, respectively, of the M∼8 1920 and 1927 earthquakes. Bold
grey line follows the Tianzhu seismic gap (Gaudemer et al., 1995). Black
rectangles shows the coverage of analysed Envisat SAR data, with track
numbers indicated. Seismicity from Seismological Institute of Lanzhou,
Chinese Earthquake Administration regional network is shown for the
2003-2009 period. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 84
4.2 Atmospheric Phase Screen - Examples of interferograms showing a.
turbulent atmospheric patterns and b. stratified atmospheric phase delay
correlated with elevation. c. Digital Elevation Model from SRTM, one
color cycle represents 350 meter elevation change. d. same as b. after
correction from stratified atmospheric delay and orbital errors. One color
cycle represents 2 rad along LOS. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 89
4.3 Atmospheric Correction - a. Phase/Elevation correlation plot from fi-
gures 2 b (gray dots). Blue line is the linear fit to data. Red curve is
the prediction from global atmospheric model ERA40. Black dashed line
is the linear trend, inverted through a time series analysis, used to cor-
rect interferograms, as shown in figure 2 d. b. Comparison between de-
lay/elevation ratios derived from InSAR data and ERA40model. Black/red/green/blue/purple
dots represents respectively tracks 061/333/290/469/240. Black dashed
line represents the unit correlation. The regression coeﬃcient is 0.71 . . 91
4.4 Selection Process - For Track 061: (a) Relative perpendicular baseline
of all radar images as a function of their acquisition dates. Dashed lines
indicate processed images pairs. Black lines show interferograms selec-
ted for Time series analysis. (b) Noise energy function Sp as a function
of distance for each interferogram, normalized by the temporal baseline.
Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function.
(c) Noise energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by
inversion. Error bars are 1 sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1
rad are rejected. (d) Resolution of inverted Sp(30) values. Acquisitions
with resolution less than 0.75 are rejected. . . . . . . . . . . . . . . . 93
4.5 Line-Of-Sight velocity Maps -Mean Line-Of-Sight velocity maps from
time series analysis for each track. One color cycle (yellow/pink/green)
is 9 mm/yr toward the satellite. Fault traces as in Figure 4.1. Boxes
show location of profiles on Figure 4.6. Background shade is from SRTM
DEM. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 94
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4.6 Fault Perpendicular Profiles -Mean Line-Of-Sight velocity profiles (black
lines) with 2-sigma deviation (grey lines). Dashed black lines show pre-
fered model of Figure 4.7, corresponding elevation profiles are shown at
bottom. Profile location are shown on Figure 4.5: a. 1920 rupture, b.
Tianzhu gap and c. Jingtai Basin. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 96
4.7 Shallow slip model - Vertical 2.5 × 2.5 km2 gridded fault model in the
upper 20 km, with inverted shallow slip rate distribution and associated
standard deviation: (a) and (b) strike-slip and (c) and (d) dip-slip com-
ponents. Positive values are for east ward and uplift motion south of the
fault, respectively. Blue and red line outline the Tianzhu gap and 1920
rupture fault traces. Grey shaded fault patches correspond to patches on
which model is poorly resolved (R < 0.63). . . . . . . . . . . . . . . 99
4.8 Data Noise Description - Empirical covariogram (grey dots) and fitted
covariance functions (continuous lines) for each track. . . . . . . . . . 100
4.9 L-Curve Criterion -Data-Model Root Mean Square as a function of dip-
slip rate and strike-slip rate roughnesses. Prefered model is shown by red
dot. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 102
4.10 Model parameter tradeoﬀs - Probability density function from the a
posteriori model covariance matrix between deep slip rate and each of
the orbital ramp terms (along longitude, latitude and constant). Contour
for PDF values of 0.5, 0.68 (ie. σ) and 0.95 are shown in black. . . . . 105
5.1 Map and average aseismic slip rate distribution - Modified from Joli-
vet et al., 2011 a. Sketch map of the Haiyuan fault system; HF: Haiyuan
Fault; GF: Gulang Fault. Fault traces are in black. Red line represents
the surface rupture of the 1920 M8 Haiyuan earthquake. Blue line re-
presents the eastern section of the millennial Tianzhu seismic gap. Black
rectangles show the SAR data coverage of ascending tracks 240 and 469
and descending tracks 333, 061 and 290, analyzed by Jolivet et al., 2011
(Envisat, 2003-2009) and partly by Cavalié et al., 2008 (ERS, 1993-1998,
tracks 333 and 061 only). Grey shading indicates location of figure 5.2 for
inter-comparison of both studies. b. Mean creep rate distribution inver-
ted from Envisat data and associated seismicity (2 ≤ Ml ≤ 4.7, Chinese
Earthquake Administration, Seismological Institute of Lanzhou). . . . 110
5.2 Fault parallel velocity comparison - a. Fault parallel average velocity
map covering the overlapping area of tracks 333 and 061, derived from
Envisat LOS velocity maps from Jolivet et al. 2011. b. Fault perpen-
dicular profiles of the fault parallel velocity. Red (resp. black) profile
with associated 1-σ errors in shaded colors is from this study (resp. from
Cavalié et al. 2008). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 112
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5.3 Data set noise level - Empirical mean semivariogram for tracks 061, 240
and 469. The sill value mentioned in the text corresponds to the semiva-
riogram plateau at large distances. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 114
5.4 Smoothed temporal evolution of the ground displacements - Left:
Summary of Envisat acquisitions used in this study. Pink shaded area
indicates the principal creep acceleration period. Right: Snapshots at
dates 09/21/2006, 01/04/2007, 01/24/2008 and 08/06/2009 for track 240
showing surface displacements derived from the smoothed time series
analysis of InSAR data (1st col.), derived from the projection along the
imposed time function (2nd col.) and modeled (3rd col.). Profile 1 is on
figure 5.5a. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 114
5.5 Surface creep evolution - a. Temporal evolution of surface displace-
ments on track 240 for the profile 1, located on figure 5.4. Red arrow
shows the surface creep step across the fault. b. Surface creep step evo-
lution on ascending track 240 (purple) and descending track 061 (blue)
determined from profiles shown in a.. Pink shaded area brackets the main
creep acceleration period. c. Cumulative seismic moment (black) and
cumulative number of earthquakes (dashed) along the creeping segment.
The two largest events occurs in mid 2006, Ml 4.5 and early 2007, Ml 4.7. 118
5.6 Surface creep distribution - Along-strike surface creep rate distribution
along the Haiyuan fault at dates 09/21/2006, 01/04/2007, 01/24/2008 and
08/06/2009 for track 240. The zero is indicated by a red square on fi-
gure 5.4 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 119
5.7 Principal Components Analysis - a. Time functions of the first princi-
pal component of tracks 240 (purple) and 061 (blue) and imposed time
function (red). Pink shaded area as in Fig. 5.4 and 5.5. b. First 6 sin-
gular values determined from tracks 240 (purple) and 061 (blue). c. and
d. Spatial patterns of the first principal component from time series of
tracks 240 and 061, respectively. Black arrow indicates the LOS direc-
tion. Red and black lines indicate the surface trace of the creeping and
locked sections of the fault, respectively, used for modeling. . . . . . . 121
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5.8 Cumulative aseismic slip distribution - a. Cumulative horizontal slip
along fault strike between 01/15/2004 and 08/06/2009. Positive slip is
for left lateral motion. Black dots show earthquake epicenters used in Fi-
gure 5.5 with size proportional to magnitude (from Ml = 2 to 4.7). Red
circled black dot is the largest event of early 2007 (Ml = 4.7). The epi-
center of the late 2006 Ml = 4.6 earthquake lies deeper and is not shown
here. Red curve is horizontal cumulative slip averaged between 0 and 2
km depth determined on the time series of track 240, with associated 1-
σ errors in shaded color. Locked sections of the fault are derived from
Jolivet et al. 2011. b. Map view of fault with the location of seismicity
(black dots, 2 ≤ Ml ≤ 4.7). Blue line is the Tianzhu gap. Red line is the
1920 rupture trace. Black lines are secondary faults. . . . . . . . . . . 124
6.1 Along-strike aseismic slip distributions and fault trace. a. Close-up
map of the Haiyuan fault creeping segment (blue line) and minor faults
(black lines). Grey shading indicates topography. Superimposed color
pattern is the cumulative deformation along Line-Of-Sight between 2004-
01-15 and 2009-08-06 on ascending track 240. b. Cartesian representa-
tion of the Haiyuan fault trace in a UTM projection. Vertical dashed lines
indicate major fault bends. c. Fault parallel aseismic slip distribution
along strike measured on ascending track 240 during a 4 years period.
Colors represent acquisitions through time. d. Slip distribution at depth
along the Haiyuan fault inferred from inversion of time series of tracks
061 and 240. Black dots indicate seismicity covering the 2004-2010 per-
iod. e. 5-years cumulative fault parallel aseismic slip distribution along
strike inferred from model shown on d at 1, 5 and 10 km depth along the
fault plane. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 131
6.2 Roughness characterization a. Haiyuan fault trace Fourier power spec-
trum. Black dashed line represents a power law with a Hurst exponent of
0.8. b. Fourier power spectrum of fault parallel aseismic slip distribution
along the Haiyuan fault creeping segment measured on track 240. Colors
indicate time of acquisitions. As we just focus on the slope of the power
law, curves have been shifted for the sake of visualization. . . . . . . . 133
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6.3 Burst-like behavior analysis a. Space time representation of the sur-
face fault parallel aseismic creep rate measured on track 240. Black dots
indicate seismicity. b. Space slip representation of the surface fault pa-
rallel slip rate measured on track 240. c. Burst size empirical probability
density function. Color is the threshold value indicating the minimum
velocity of what is considered as a burst. Dashed line is a power law with
a −0.98 exponent. d. black dots are the empirical probability density
function of the slip velocity. Green line is the Gumbel distribution esti-
mation. The distribution is centered on 6±1 mm.yr−1, while the measured
skewness is ∼ 1.9. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 136
7.1 Eﬀets d’un glissement asismique - En Haut : représentation schéma-
tique des eﬀets du glissement asismique observé au nord du segment de
Parkfield de la faille de San Andreas, au travers d’un vignoble proche de
Hollister, Californie (Steinbrugge et al., 1960) : sur la figure de gauche
est représenté un bâtiment intact et sur celle de droite, un bâtiment par-
tiellement décalé par du glissement asismique. En bas : Interprétation. Le
décalage dans les structures anthropiques est la conséquence d’un glis-
sement à faible profondeur, le long du plan de la faille de San Andreas.
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 140
7.2 Revisiter le cycle sismique - Représentation schématique de l’évolu-
tion temporelle du glissement en un point d’un plan de faille illustrant
le cycle sismique : en bas, le modèle de “rebond élastique” proposé par
Reid (1911), augmenté du glissement post-sismique ; en haut , la relaxa-
tion des contraintes tectoniques est continue dans le temps, et s’exprime
grâce à du glissement asismique permanent ; au milieu, un modèle inter-
médiaire qui inclut les deux comportements. . . . . . . . . . . . . . . 142
7.3 Localisation du glissement asismique dans le monde - Carte du monde
et agrandissements de quatre zones où a pu être identifié du glissement
asismique : la Californie du nord, la Californie du sud, l’Anatolie et la
bordure nord-est du plateau tibétain. Les lignes noires indiquent les failles
principales. Les lignes bleues indiquent la trace des ruptures passées. Les
lignes rouges indiquent la présence de glissement asismique en surface.
MF : Ma’acama Fault ; RCF : Rodgers Creek Fault ; SAF : San Andreas
Fault ; HF : Hayward Fault ; CF : Calaveras Fault ; TW : Taylor Winery ;
GF : Garlock Fault ; BF : Banning Fault ; CCF : Coyote Creek Fault ; SH :
Superstition Hill ; IF : Imperial Fault ; GF : Gulang Fault ; HF : Haiyuan
Fault ; NAF : North Anatolian Fault. . . . . . . . . . . . . . . . . . 144
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7.4 Mise en évidence d’une variabilité latérale des taux de glissement
asismique - Haut : Distribution de glissement asismique le long de la
faille de San Andreas, entre San Juan Batista et Parkfield, déterminée à
l’aide de creepmeters et par triangulation en champ proche couvrant une
période de 35 ans (Titus et al., 2006). Milieu : Distribution de glissement
asismique le long de la faille de Hayward, déterminée par le report systé-
matiques de décalages de structures anthropiques à l’aplomb de la faille
(Lienkaemper et al., 1991). Bas : Distribution de glissement asismique le
long de la faille de Haiyuan (voir chapitre 6 pour les détails. Les lignes
verticales suggèrent la présence de trois segments de faille. . . . . . . 146
7.5 Carte du champ de la vitesse de déformation dans la zone de faille
de Haiyuan - Mesure sur la période 2003-2009 sur la track Envisat 240
(Jolivet et al., 2011b, et chapitre 1). La topographie issue du MNT SRTM
est représentée en grisé, en fond. En bleu, la lacune sismique de Tianzhu ;
En rouge, la trace de la rupture du séisme de 1920. Les failles secondaires
sont tracées en noir. Les flèches noires indiquent la direction de vol et la
ligne de visée du satellite. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 148
7.6 Distribution en profondeur du taux de glissement asismique le long
de la faille de Hayward, Californie - a. Estimation de la distribution
de glissement à partir des données de glissement en surface par mesures
de marqueurs décallés. Re-dessiné depuis Lienkaemper et al. (1991). b.
Résultat de l’inversion combinée de données GPS, InSAR, de mesures
de surface (triangle inversés en surface) et de taux déterminés à l’aide
de “repeating earthquakes”, réalisée par Schmidt et al. (2005). Les zones
blanches indiquent un glissement nul. Les données InSAR couvrent le
modèle entre les distances 0 et 50 km. . . . . . . . . . . . . . . . . . 149
7.7 Modèle de résistance frictionnelle - Représentation schématique de la
paramétrisation du modèle de résistance frictionnelle décrit par Scholz
(2002), dit modèle “patin-ressort” . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 152
7.8 Domaines de stabilités - A gauche, représentation de l’évolution du co-
eﬃcient de friction μd en fonction de la vitesse de glissement le long d’un
plan de friction pour un cas en “velocity strengthening” (courbe rouge), et
pour un cas en “velocity weakening” (courbe bleue). A droite, diagramme
de stabilité pour un cas en “velocity weakening”, Crédits : Scholz (2002). 153
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7.9 Application du formalisme “Rate-and-State” à une croûte granitique
- A gauche : évolution du paramètre (a− b) en fonction de la température
pour un granite, sous une contrainte normale eﬀective de 400 MPa et une
pression de pores de 100 MPa (Blanpied et al., 1991) ; Au milieu : Repré-
sentation schématique du paramètre (a − b) en fonction de la profondeur
pour une croûte granitique, le long d’une faille verticale (Scholz, 1988) ;
A droite : distribution des épicentres des séismes enregistrés le long d’un
section de la faille de San Andreas près de Parkfield, Californie (Marone
and Scholz, 1988). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 154
7.10 Exploration des propriétés frictionnelles le long de la faille deHaiyuan
- En haut : modèle proposé au chapitre 4, permettant la distinction entre
deux segments bloqués, et un segment en glissement asismique. L’événe-
ment de glissement mis en évidence au chapitre 5 permet de justifier le
premier ordre des propriétés frictionnelles, indiquées par les flèches roses
et jaunes. En bas : expression des variations latérales des propriétés fric-
tionnelles au sein même de la zone en “creep” de la faille de Haiyuan.
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 156
7.11 Distribution des serpentines et localisation du forage SAFOD le long
de la faille de San Andreas - a. Localisation de la zone de glissement
asismique le long de la faille de San Andreas, entre les deux segments
bloqués, traces des ruptures de 1857 (Fort Tejon, Mw 7.9) et de 1906
(San Francisco, Mw 7.9). La zone grisée représente l’extension latérale du
corps de serpentine en profondeur. b. Evolution du glissement asismique
le long de la faille de San Andreas, depuis San Juan Batista (Titus et al.,
2006). Crédits :Moore and Rymer (2007) . . . . . . . . . . . . . . . 160
7.12 Résistance en cisaillement en fonction de la profondeur - Résultat de
tests triaxiaux simulant les conditions à diﬀérentes profondeurs (30◦C/km
et pression hydrostatique) pour le granite (Blanpied et al., 1995), l’antigo-
rite, la lizardite, le chrysotile (Moore et al., 1997) et le Talc (Moore and
Lockner, 2007). Les deux zones grisées indiquent les limites en terme
de résistance maximale au cisaillement, déduites des mesures de flux de
chaleur (e.g. Lachenbruch and Sass, 1980) et des études d’orientation des
contraintes (Zoback et al., 1987). Crédits :Moore and Rymer (2007) . . 161
7.13 Exploration des valeurs de μ au travers de la faille de San Andreas -
Evolution du coeﬃcient de friction, mesuré à une vitesse V = 1, 15 μm.s−1,
au travers de la SDZ, à gauche, et de la CDZ, à droite, en fonction de
la distance à la zone de plus fort cisaillement. Les couleurs pour chaque
symbole indiquent la pression normale eﬀective utilisée pour les mesures.
“DI water” correspond à un essai à l’aide d’eau dé-ionizée. Crédits : Lo-
ckner et al. (2011) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 163
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7.14 Bilan de moment équivalent le long de la zone de glissement asis-
mique de Haiyuan - Ligne bleue : évolution du moment asismique cor-
respondant au taux de glissement moyen déterminé par Jolivet et al. (2011b).
Ligne rouge : somme des contributions asismiques et sismiques (don-
nées de microsismicité fournies par Rong Dailu, CEA, Lanzhou). Lignes
rouges pointillées : modèle d’accumulation de moment sismique théo-
rique pour des taux de chargement en profondeur de 5 mm.an−1, 6 mm.an−1,
8 mm.an−1 et 12 mm.an−1 suivant les études de Jolivet et al. (2011b), Ca-
valié et al. (2008), Gan et al. (2007) et Lasserre et al. (1999), respective-
ment. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 166
7.15 Variation de contrainte de Coulomb suite au séisme de Loma Prieta
pour les failles de la baie de San Francisco - Vue oblique depuis l’ouest
du réseau de faille traversant la baie de San Francisco, Californie. Une
couleur rouge (resp. bleue) indique un forçage dextre (resp. sénestre).
Les lignes noires indiquent la position des côtes par rapport aux failles,
modélisées par des plans verticaux à l’aplomb de leur trace de surface. Le
plan de rupture du séisme de Loma Prieta, Mw 6.9, en 1989 est indiqué
en jaune. RCF : Rodgers Creek fault ; GVF : Green Valley fault ; CF :
Concord fault ; NCF : Northern Calaveras fault ; CR : Calaveras Resevoir ;
SRGF : Sargent fault ; SGF : San Gregorio fault ; P : Pinole point ; O :
Oakland ; H : Hayward ; F : Freemont. Crédits : Lienkaemper et al. (1997) 168
7.16 Evolution temporelle du coeﬃcient de friction le long de la faille de
Hayward - Haut : évolution du glissement au niveau de Camelia Road,
le long de la faille de Hayward, après le séisme de Loma Prieta (Lien-
kaemper and Galehouse, 1997). Bas : évolution du rapport contrainte ci-
saillante sur contrainte normale pour expliquer l’arrêt, l’inversion et la
reprise du glissement le long de la faille de Hayward. Crédits : Schmidt
and Bürgmann (2008) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 169
7.17 Modélisation de l’influence d’une sollicitation extérieure sur le dé-
clenchement du glissement asismique - Gauche : représentation sché-
matique du modèle utilisé pour étudier l’influence du passage d’une onde
sismique sur la stabilité d’un plan de faille. Droite : évolution du glisse-
ment asismique dans le temps avec (ligne continue) ou sans (ligne poin-
tillée) sollicitation extérieure. Les épisodes de glissement asismique sont
avancés après le passage d’une onde sismique. Crédits : Du et al. (2003) 170
7.18 Tremors déclenchés par le passage des ondes de surface du séisme de
Denali, Mw 7.9, Alaska - Evolution du nombre de tremors en fonction
du temps le long du segment central de la faille de San Andreas, en fonc-
tion du temps après le séisme de Denali, Mw 7.9, situé à 3000 km de la
Californie. L’activité des tremors dure pendant 3-4 jours et est le signe de
la propagation d’un glissement asismique. Crédits : Shelly et al. (2011) . 171
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A.1 Selection process - For Track 333: (a) Relative perpendicular baseline
of all radar images as a function of their acquisition dates. Dashed lines
indicate processed images pairs. Black lines show interferograms selec-
ted for Time series analysis. (b) Noise energy function Sp as a function
of distance for each interferogram, normalized by the temporal baseline.
Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function.
(c) Noise energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by
inversion. Error bars are 1 sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1
rad are rejected. (d) Resolution of inverted Sp(30) values. Acquisitions
with resolution less than 0.75 are rejected. . . . . . . . . . . . . . . . 186
A.2 Selection process - For Track 290: (a) Relative perpendicular baseline
of all radar images as a function of their acquisition dates. Dashed lines
indicate processed images pairs. Black lines show interferograms selec-
ted for Time series analysis. (b) Noise energy function Sp as a function
of distance for each interferogram, normalized by the temporal baseline.
Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function.
(c) Noise energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by
inversion. Error bars are 1 sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1
rad are rejected. (d) Resolution of inverted Sp(30) values. Acquisitions
with resolution less than 0.75 are rejected. . . . . . . . . . . . . . . . 187
A.3 Selection process - For Track 240: (a) Relative perpendicular baseline
of all radar images as a function of their acquisition dates. Dashed lines
indicate processed images pairs. Black lines show interferograms selec-
ted for Time series analysis. (b) Noise energy function Sp as a function
of distance for each interferogram, normalized by the temporal baseline.
Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function.
(c) Noise energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by
inversion. Error bars are 1 sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1
rad are rejected. (d) Resolution of inverted Sp(30) values. Acquisitions
with resolution less than 0.75 are rejected. . . . . . . . . . . . . . . . 188
A.4 Selection process - For Track 469: (a) Relative perpendicular baseline
of all radar images as a function of their acquisition dates. Dashed lines
indicate processed images pairs. Black lines show interferograms selec-
ted for Time series analysis. (b) Noise energy function Sp as a function
of distance for each interferogram, normalized by the temporal baseline.
Black dashed line is the mean LOS velocity map noise energy function.
(c) Noise energy spectrum at 30 km for each interferogram, obtained by
inversion. Error bars are 1 sigma. Acquisition with Sp(30) greater than 1
rad are rejected. (d) Resolution of inverted Sp(30) values. Acquisitions
with resolution less than 0.75 are rejected. . . . . . . . . . . . . . . . 189
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A.5 Analyse en séries temporelles de la track 240 - Résultat de l’analyse en
séries temporelles contrainte pour la track ascendante 240, sur la période
2003-2009. Les données et leur sélection sont présentées Fig. A.3. La
zone de glissement asismique est clairement identifiable dans la carte de
vitesse moyenne. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 191
A.6 Interférogrammes et cartes de RMS - Interférogrammes utilisés pour
l’analyse en série temporelle contrainte pour la track T240 (voir chapitre 4) 192
B.1 Time series and residuals - Snapshots at dates 09/21/2006, 01/04/2007,
01/24/2008 and 08/06/2009 (top to bottom) showing surface displace-
ments derived from the times series analysis of InSAR (1st col.: track
240; 3rd col.: track 061; 5th col.: track 469) and residuals from modeling
with PCAIM (2nd col.: track 240; 3rd col.: track 061). Black arrows show
ascending and descending Line-Of-Sight directions. . . . . . . . . . . 210
B.2 Principal Components - a., b. and c. First, second and third spatial
eigenvectors of the decomposition of track 240. Fault lines as in Fig. 5.7
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B.3 Série temporelle et eﬀets du lissage gaussien - Résultats de l’analyse en
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